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Chapitre 1
Introduction
Les glaciers qui se forment à la surface des planètes répondent aux forçages climatiques. Les
propriétés mécaniques et thermodynamiques de la glace confèrent aux glaciers une dynamique
complexe. L’évolution de leurs surfaces résulte de la compétition entre les processus d’accumu-
lation et d’ablation de la glace. Ce bilan de masse de glace est difficile à évaluer tant il est va-
riable spatialement et temporellement. En effet, les interactions entre l’atmosphère et la cryosphère
peuvent provoquer une distribution très hétérogène de la glace à la surface et favoriser l’émergence
de zones d’ablations et de zones d’accumulation. Ceci peut se traduire par la formation de fi-
gures morphologiques à la surface des glaciers. Parmi les processus mis en jeu dans le contrôle
de la forme des glaciers, la sublimation (et la condensation associée) n’est pas souvent considérée
comme un agent géomorphologique majeur. En effet, à la surface de la Terre ce processus est rare-
ment dominant vis à vis de la fonte, de l’écoulement glaciaire et du transport de particules. De ce
fait l’observation d’objets morphologiques et de paysages formés par des processus de changement
de phase de la glace entre l’état solide et l’état gazeux a donc fait l’objet de peu d’études.
Or ce processus a un rôle important voire dominant dans des environnements froids et secs
pour lesquels la pression partielle de vapeur d’eau dans l’atmosphère est faible. Sur Terre, les gla-
ciers tropicaux (par exemple le Kilimandjaro [Mölg et al., 2008]) et certaines zones de l’Antarc-
tique (Antarctique de l’Est [Bintanja, 1999]) sont soumises à une sublimation intense. L’absence
de compétition avec d’autres processus physiques, comme la fonte par exemple peut permettre
l’émergence de figures singulières caractéristiques de l’action de la sublimation (par exemple les
pénitents [Betterton, 2001]).
La sublimation et la condensation de la glace d’eau sont prépondérantes à la surface de Mars. La
planète, située plus loin du Soleil que la Terre, subit des températures de surface très froides toute
l’année (température d’équilibre = 210 K). De plus, son atmosphère ténue et très sèche ne permet
pas la stabilité de l’eau liquide en surface. On observe aux pôles des accumulations conséquentes
de glace d’eau qui forment les calottes polaires Nord et Sud. Actuellement, la glace de ces calottes
s’écoule extrêmement lentement et le bilan de masse est contrôlé par les processus de surface. Les
échanges de vapeur d’eau entre l’atmosphère et la cryosphère, selon les saisons, alimentent un
cycle de l’eau extrêmement actif dominé par la sublimation et la condensation. Compte tenu de
ces conditions climatiques, des formes associées à la sublimation et à la condensation de la glace
doivent émerger à la surface des calottes.
À la surface de la calotte polaire Nord de Mars, la surface topographique est dominée par l’al-
ternance de rides et de creux nommées dépressions en spirales. Ces structures ont fait l’objet de
nombreuses études et d’hypothèses de formation [Cutts et al., 1979; Squyres, 1979; Weijermars,
1986; Howard et al., 1982; Fisher, 1993; Ivanov and Muhleman, 2000; Pathare and Paige, 2005;
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Ng and Zuber, 2006; Rodriguez et al., 2007; Tanaka et al., 2008; Massé et al., 2010; Smith and
Holt, 2010; Smith et al., 2013]. La majorité d’entre elles favorisent un rôle prépondérant de la su-
blimation dans la formation de ces dépressions en spirales. L’observation récente de données radar
révèle que ces rides migrent à contre-sens de l’écoulement au cours de leur formation en faveur
d’une distribution asymétrique de la glace en surface [Smith and Holt, 2010]. Cette observation
atteste que la dynamique singulière de ces objets peut résulter d’une action combinée du vent et
de la sublimation [Smith et al., 2013]. En effet, le vent va favoriser les échanges convectifs et de
ce fait, renforcer l’action de la sublimation comme agent géomorphologique. Néanmoins, d’autres
processus tels que l’écoulement glaciaire, l’insolation ou le transport de particules peuvent être
impliqué dans leur formation.
Parallèlement, une dynamique analogue a été observée sur Terre. De vastes champs de méga-
dunes se développent à la surface de l’Antarctique [Fahnestock et al., 2000; Frezzotti et al., 2002].
L’étude de la morphologie de surface et de la structure interne a démontré que ces objets migrent
également à contre-sens du vent au fur et à mesure de leur croissance. Dans ce cas, la dynamique
privilégiée pour la formation de ces mégadunes implique une redistribution asymétrique de la glace
entre les deux faces de l’onde par transport éolien de particules [Frezzotti et al., 2002].
L’observation de la surface des glaciers révèle donc la formation d’ondes d’accumulation de
glace qui migrent à contre-sens du vent au cours de leur formation. Ces structures résultent d’une
interaction complexe avec l’atmosphère. Si les récentes études apportent des clés pour la com-
préhension de la morphologie et de la dynamique de ces objets [Howard, 2000; Frezzotti et al.,
2002; Smith and Holt, 2010; Smith et al., 2013; Dadic et al., 2013] de nombreux points restent
énigmatiques. En effet, la migration des ondes résulte d’une distribution asymétrique de la glace,
néanmoins quel est le rôle respectif de la sublimation, de la condensation et du transport de par-
ticules à la surface de ces structures ? Comment le vent interagit avec la surface ? Quels sont les
paramètres qui favorisent le dépôt de la glace à l’amont plutôt qu’à l’aval de ces structures ? L’asy-
métrie d’accumulation résulte-t-elle d’une asymétrie dans le bilan de masse du glacier ? Peut-on
établir une analogie entre les dépressions en spirales sur la calotte polaire Nord de Mars et les
mégadunes en Antarctique ? Existe-t-il d’autres morphologies répondant à la même dynamique ?
Quel est le rôle de l’écoulement de la glace dans la formation de ces structures ?
L’objectif de cette thèse est donc de déterminer le rôle de la sublimation et de la condensa-
tion dans le développement d’objets morphologiques à la surface des glaciers. Ainsi, j’ai mené
deux études complémentaires. La première est une étude basée sur l’observation de l’influence
de la sublimation/condensation sur des formes présentes à la surface de la calotte polaire Nord
de Mars et de l’Antarctique. La seconde est basée sur la quantification du processus de sublima-
tion/condensation par modélisation des flux de vapeur d’eau à l’interface air-glace.
Le premier chapitre vise à répertorier les processus impliqués dans les phénomènes de dépôt,
de transport et d’ablation de la glace dans des environnements froids et secs où l’action de la fonte
est réduite, voire nulle. Pour cela nous comparons deux environnements : l’Antarctique sur Terre
et la calotte polaire Nord de Mars. Le vent qui souffle à la surface de ces vastes étendues engendre
une redistribution hétérogène des dépôts de glace à la surface. L’émergence de formes très variées
révèle la complexité des interactions physiques entre la glace et l’air.
Le deuxième chapitre est consacré à l’étude des morphologies de surfaces et des propriétés de
la glace. J’ai étudié en particulier de petites ondes topographiques (λ = 10 km) observées à la sur-
face de la calotte polaire Nord de Mars et superposées aux dépressions en spirales. J’ai analysé ces
objets grâce l’interprétation de données complémentaires de topographie, de radar, d’imagerie et
de spectroscopie. Les caractéristiques des données et les méthodes d’analyses sont présentées dans
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la première partie de ce chapitre. L’étude de la morphologie et de la composition de surface est réa-
lisée dans un second temps. Les résultats de la caractérisation de ces petites ondes topographiques
sont discutés et comparés aux observations d’ondes de glace à la surface de la calotte martienne et
aux mégadunes de neige en Antarctique.
Le troisième chapitre présente le développement et la validation d’un code numérique capable
de prendre en compte le transfert de masse par sublimation/condensation et le transport de la vapeur
d’eau par le vent à la surface d’un glacier. Les équations caractéristiques inhérentes aux problèmes
de sublimation et de condensation de la glace et du transport de la vapeur d’eau par le vent sont
établies. L’approximation des champs dans le domaine numérique est résolue par la méthode des
éléments finis. La validation du modèle passe par la comparaison de nos résultats avec une série de
cas tests issus de la littérature. Ces derniers nous permettent de déterminer les paramètres optimaux
pour obtenir une meilleure précision numérique et une meilleure stabilité.
Le quatrième chapitre vise à appliquer le modèle, présenté et développé au chapitre 3 précédent,
à l’étude des flux de vapeur à la surface des glaciers. On s’attachera en particulier à étudier la
répartition des flux de vapeur d’eau au-dessus d’une interface glace/atmosphère ondulée soumise
à l’influence d’un écoulement atmosphérique. Pour cela nous réalisons une première application à
de petites rides à la surface de la glace en Antarctique et dans un second temps nous adaptons le
modèle à l’étude d’ondes topographiques à la surface de la calotte polaire Nord de Mars.
Enfin, dans le dernier chapitre, après une synthèse des résultats obtenus au cours de cette thèse,
nous proposons un modèle de dynamique des ondes de glace qui réconcilie les observations mor-
phologiques et les résultats des modélisations numériques. Le domaine de stabilité et d’application
du code numérique sera discuté ainsi que les développements nécessaires à son amélioration. De
plus, les conditions requises à l’initiation de ces morphologies seront discutées. En effet, à la sur-
face de la calotte polaire Nord de Mars on observe plusieurs objets morphologiques qui semblent
répondre aux mêmes processus physiques. Quel est le lien entre ces figures ? Enfin, nous propose-
rons une conclusion générale.
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CHAPITRE 1. INTRODUCTION
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Chapitre 2
L’interaction atmosphère/cryosphère
comme agent morphologique à la surface
des glaciers
La cryosphère et l’atmosphère constituent un système étroitement lié et sensible. Les rétro-
actions entre ces deux entités peuvent engendrer une redistribution de la glace à la surface des
glaciers à différentes échelles spatiales et temporelles. Cette redistribution peut aboutir à la créa-
tion de formes d’accumulation, d’ablation et de transport.
Dans une première partie, nous présenterons l’implication des processus d’accumulation, d’abla-
tion et de transport de la glace par le vent dans la formation d’objets morphologiques variés à la
surface des glaciers. Nous nous baserons en particulier sur les observations et les études effec-
tuées à la surface de la calotte Antarctique. Dans la seconde partie de cette revue bibliographique,
nous présenterons les caractéristiques principales de la calotte polaire Nord de Mars et des objets
morphologiques observés à sa surface.
2.1 Interaction entre la cryosphère et le vent
Pour des conditions climatiques favorables, on observe la formation d’un glacier (Fig. 2.1).
La croissance du glacier est sensible entre autre aux changements de phase de la glace et à l’ac-
cumulation de particules de glace. Le vent qui souffle à sa surface engendre des frottements. Ces
interactions entre la surface et le vent peuvent former des objets morphologiques associés à la
redistribution de la glace par le vent et au transfert de masse de la vapeur d’eau.
2.1.1 Bilans glaciaires
Les glaciers se forment par accumulation de couche de glace qui subissent au cours du temps
des transformations en réponse à des forces mécaniques et/ou des flux de chaleur. Ceux-ci af-
fectent les propriétés physiques des grains de glace. La compétition entre les différents forçages va
favoriser ou non la croissance du glacier.
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FIGURE 2.1 – (a) Carte topographique de l’Antarctique superposée à un relief ombré. Le point
bleu situé dans la région de la Terre de la Reine Maud indique l’emplacement d’une zone de glace
bleue étudiée au Chapitre 5. (b) Coupe topographique selon AA’ de la surface (trait noir) et du
socle rocheux (trait marron) de l’Antarctique. Données BEDMAP2 [Fretwell et al., 2013] (SCAR
Antarctic Digital Database). Les ice shelves ou plateformes de glace correspondent à de vastes
étendues de la calotte qui flottent à la surface de l’océan. Elles sont soumises entre autre au vêlage
et à la fonte. Les nunataks correspondent à l’émergence d’une montagne au-dessus de la glace de
la calotte.
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2.1.1.1 Accumulation de glace
Les glaciers résultent de l’accumulation et de la persistance de la glace dans des environne-
ments froids à la surface des planètes. Généralement, la glace s’accumule par précipitation de
neige formée au sein de nuages de condensation ou bien par condensation directe de la glace sur la
surface [Benn and Evans, 2010]. Sur Terre le premier processus est souvent dominant.
Les grains de glace présentent des formes extrêmement variées en fonction de leur conditions
de formation et de leur évolution au cours du temps [Magono, 1962; Libbrecht, 2005]. En effet,
après leur formation ils subissent une série de modifications qui vont altérer leur forme et leur
taille, c’est ce que l’on nomme la métamorphose de la neige. Le cristal de glace peut être modifié
par action mécanique. Par exemple, sous l’influence du vent les grains se brisent et deviennent plus
petits et plus ronds. Ils peuvent également être modifiés thermodynamiquement par transport de la
vapeur d’eau soit par sublimation/condensation soit par fonte/regel. Dans le cadre de cette étude,
nous nous concentrons sur les processus qui affectent l’évolution de la glace sèche (pas de phase
liquide). Le transfert de vapeur d’eau par sublimation et re-condensation à tendance à arrondir les
bords des cristaux et à faire disparaître les petits grains [Colbeck, 1983].
Les propriétés physiques de la glace lui confèrent un caractère cohésif. L’enchevêtrement des
cristaux est d’autant plus marqué que leur forme est dendritique (cohésion de feutrage). De plus,
les transferts de vapeur d’eau par sublimation et condensation permettent de souder ensemble les
grains par la création de ponts de glace au niveau des points de contacts (cohésion de frittage)
[Schmidt, 1980; Colbeck, 1983].
La glace accumulée en surface est progressivement enfouie par les nouveaux apports et mène
à la formation d’un glacier. Le tassement de la glace augmente la densité des dépôts et la taille des
grains par métamorphisme. Selon les conditions de dépôts les couches de glaces formées auront
des propriétés caractéristiques (taille de grain, rugosité, teneur en poussière...) différentes.
2.1.1.2 Bilan d’énergie
Les glaciers sont des réservoirs de glace qui échangent de l’énergie et de la masse en perma-
nence avec l’atmosphère [Benn and Evans, 2010]. Le forçage climatique à la surface des glaciers
évolue au cours des saisons et de la position sur la planète. L’énergie reçue et renvoyée par la glace
peut provoquer des changements de phase et/ou des changements de température de surface, qui
affectent le gain et la perte de masse des glaciers [Cullen et al., 2007; van den Broeke et al., 2009;
Bliss et al., 2011].
La somme de toutes les contributions énergétiques (pertes et gains) permet de définir le bilan
d’énergie de surface E à l’équilibre mesuré en W.m−2 (Eq. 2.1) [Paterson and Cuffey, 1994; Benn
and Evans, 2010; Appéré, 2012] :
E = Finca−FE +Fcond +FSH +FH2O ≈ 0 (2.1)
– Finca : Flux d’énergie incident absorbée par la glace d’albédo a (radiation solaire). Ce terme
de gain d’énergie contrôle en majorité la température de surface de la glace [Benn and Evans,
2010]. Il est dépendant du flux d’insolation solaire directe Fsol , du flux solaire indirect par
diffusion des rayons de la lumière dans l’atmosphère Fscat et du flux d’émission thermique
de l’atmosphère chauffée par le Soleil FIR.
– FE : Flux d’émission thermique de la surface. La glace perd de l’énergie par rayonnement
infrarouge vers l’atmosphère (Eq. 2.2).
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FE = εH2OσT
4
w (2.2)
Avec :
– εH2O = 0,95 (sans unité), l’émissivité thermique de la glace d’eau.
– σ = 5,67 × 10−8 W.m−2.K−4, la constante de Stephan-Boltzmann.
– Tw, la température de surface.
– Fcond : Flux de chaleur par conduction dans la glace. L’énergie en surface est transmise aux
couches de glace sous-jacentes selon une distribution qui est fonction des flux de surface, du
flux géothermique à la base, de la conductivité thermique de la glace et de l’épaisseur de la
calotte [Larsen and Dahl-Jensen, 2000; Hvidberg, 2003].
– FSH : Flux de chaleur sensible. Transfert de chaleur par convection entre la surface et l’at-
mosphère lié à un gradient de température. Lorsqu’il y a du vent, la friction de l’air sur la
surface et dans l’atmosphère provoque un échauffement qui peut participer à une élévation
significative de la température [Paterson and Cuffey, 1994; Benn and Evans, 2010].
– FH2O : Flux de chaleur latente associé au changement de phase de la glace d’eau (Eq. 2.3).
Le flux massique m˙H2O entre la glace et l’atmosphère est lié au flux d’énergie par le terme
de chaleur latente de sublimation Lsub. Selon la convention choisie, si m˙H2O > 0 alors la
vapeur d’eau condense et si m˙H2O < 0 alors la glace sublime. De ce fait, pendant une période
de sublimation le flux de vapeur d’eau FH2O est négatif et participe au refroidissement de la
surface (perte). À l’inverse, en période de condensation, le flux FH2O est positif et de l’énergie
est apportée à la surface (gain).
La sublimation et la condensation de la glace sont dépendantes de la pression et de la tem-
pérature à proximité de la surface [Wagner et al., 2011]. La valeur du flux massique m˙H2O
peut-être déterminée par la relation issue de la théorie de la cinétique des gaz (Eq. 2.4) [Pa-
terson and Cuffey, 1994; Ivanov and Muhleman, 2000; Dundas and Byrne, 2010].
FH2O = Lsubm˙H2O (2.3)
m˙H2O =
MH2O
kBTw
ABU∞
(
PH2O−Psat,H2O
)
(2.4)
Avec
– MH2O = 2,99 × 10−26 kg, la masse moléculaire de l’eau.
– kB = 1,38 × 10−23 J.K−1, la constante de Boltzmann.
– Tw, la température de surface.
– AB, le coefficient de transfert qui traduit les échanges complexes entre l’écoulement turbu-
lent et la surface et est généralement fixée entre 0,002 et 0,004 [Ingersoll, 1970; Paterson
and Cuffey, 1994; Benn and Evans, 2010].
– U∞, la vitesse du vent de référence.
– PH2O et Psat,H2O, respectivement la pression partielle et la pression de saturation de la
vapeur d’eau à la température Tw considérée.
Si PH2O > Psat,H2O alors la glace condense à la surface et si PH2O < Psat,H2O alors la glace
sublime à la surface.
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FIGURE 2.2 – Carte des surfaces associées à une ablation nette de la glace (bleu) ou une accumula-
tion faible de la glace (gris et rouge) en Antarctique. Les zones blanches correspondent à des zones
d’accumulation nette de la glace. L’extension des champs de mégadunes est déduite d’une image
RADARSAT [Liu et al., 2001]. Les positions des sauts catabatiques sont issues de références bi-
bliographiques indiquées à la section 2.1.2.1. Les contours des lignes de rivage, d’échouage et de
partage des glaces et les ice shelves sont issus de la base de donnée Antarctic Digital Database
(données topographiques BEDMAP2 [Fretwell et al., 2013]).
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2.1.1.3 Bilan de masse
Les processus d’accumulation et d’ablation peuvent se produire partout à la surface du glacier
mais pas avec la même intensité au cours du temps. Le bilan de masse d’une surface de glace
traduit la somme de tous les gains apportés par accumulation et de toutes les pertes par ablation sur
une période donnée. Généralement on la considère sur une année pour un cycle d’accumulation
et d’ablation complet [Paterson and Cuffey, 1994]. Au sein d’un glacier on observe des zones
d’accumulation nettes et des zones d’ablation nettes à l’échelle de l’année (Fig. 2.3). La somme de
ces deux composantes permet de définir si un glacier est en accrétion ou en régression.
FIGURE 2.3 – Schéma des mécanismes associés à la dynamique des calottes polaires. Les temps
de réaction aux changements climatiques sont variables selon les processus physiques [Rémy and
Parouty, 2009].
La glace qui se dépose dans les zones d’accumulation, est enfouie puis transportée vers les
zones d’ablation par fluage de part et d’autre des lignes de partage des glaciers et dont la vigueur
dépend en autre de la température de la glace (Fig. 2.3, 2.1 (a), 2.2, 2.15) [Fisher, 2000; Rignot
et al., 2011]. Les zones d’ablation et d’accumulation sont séparées par la ligne d’équilibre des
glaces (ELA) qui fluctue au cours du temps en fonction du bilan de masse (Fig. 2.3) [Benn and
Evans, 2010].
Les processus d’ablation de la glace sont très variés (fonte, sublimation, éboulement, vêlage,
transport par le vent...). Généralement sur Terre, l’ablation est dominée par la fonte. Néanmoins
dans des régions très froides et sèches comme les glaciers tropicaux ou en Antarctique, on observe
des zones dont la perte de masse est largement dominée par la sublimation [Frezzotti et al., 2004;
Cullen et al., 2007; Benn and Evans, 2010; Bliss et al., 2011].
L’apport de chacune de ces contributions révèle que le bilan de masse global des glaciers est
extrêmement complexe (Fig. 2.2) et difficile à évaluer notamment par manque de contraintes sur
le terrain et des différents temps de réponse aux forçages climatiques locaux et globaux [Rémy
and Frezzotti, 2006; van den Broeke et al., 2009]. Ceci est d’autant plus valable à la surface des
grandes étendues de glace des calottes polaires.
En Antarctique, l’incertitude sur les taux d’accumulation à la surface des calottes résulte de
l’extrême variabilité temporelle et spatiale des contributions du bilan de masse de surface telles
que la sublimation et le transport de la neige par le vent [Rémy and Frezzotti, 2006]. Le vent
redistribue de manière non homogène la glace sur des distances variables et multiplie l’émergence
de zones d’ablation à la surface des glaciers (Fig. 2.2) [Das et al., 2013]. De plus, la sublimation
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augmente drastiquement la perte de masse dans certaines zones [Déry and Yau, 2002; Frezzotti
et al., 2004; van den Broeke et al., 2009]. Il apparait que ces processus sont mal connus et que
leurs contributions sont probablement sous-évaluées ce qui altère la détermination du bilan de
masse globale [Genthon and Krinner, 2001; Bintanja, 2001; Déry and Yau, 2002; Frezzotti et al.,
2004; Rémy and Frezzotti, 2006; van den Broeke et al., 2009; Lenaerts et al., 2012; Das et al.,
2013].
2.1.2 Transport de la glace par le vent
Le vent exerce des contraintes sur les surfaces qui peux permettre le transport de la glace à
différentes échelles et être à l’origine de l’émergence d’objets morphologiques éoliens. S’il est
suffisamment puissant il peut mettre en mouvement des particules de glace. De plus, à l’interface
atmosphère/glace le vent favorise les échanges entre ces deux réservoirs en transportant la vapeur
d’eau dans des zones où elle peut potentiellement se condenser.
2.1.2.1 Le vent
Le vent qui interagit avec la surface de glace se développe dans la couche limite atmosphérique
dont les caractéristiques vont être dépendantes des propriétés de l’interface et de l’atmosphère.
Dans les environnements polaires, on observe le développement de vents catabatiques qui dévalent
les pentes glacées sous l’influence de la gravité. Au cours de cette thèse nous avons étudié deux
environnements polaires : l’Antarctique et la calotte polaire Nord de Mars. Aux pôles, la direction
des vents est affectée par la rotation de la planète.
Couche limite atmosphérique : La couche limite atmosphérique désigne la portion de l’atmo-
sphère dont la dynamique est affectée par la surface [Stull, 1988]. Les différents forçages (chauf-
fage radiatif, rugosité, friction, transport de particules et de vapeur) peuvent faire modifier rapi-
dement ses caractéristiques notamment son épaisseur qui peut varier de la centaine de mètres au
kilomètre. La présence de tourbillons de dimensions variables traduit le caractère turbulent de la
couche limite atmosphérique.
L’advection de la couche limite atmosphérique est le résultat de l’écoulement de la masse d’air
selon des gradients de pression. Le vent qui s’écoule en surface (couche limite dynamique) subit
une friction qui provoque le retard des couches d’air proches de l’interface. Cet effet diminue
avec l’altitude y. Les mesures de vent attestent que la vitesse de la couche limite turbulente est
proportionnelle au logarithme de l’altitude et suit une distribution verticale u(y) déterminée par
l’équation 2.5 (Fig. 2.4) [Bagnold, 1954].
u(y) =
u∗
κ
[
ln
(
y
z0
)]
(2.5)
Avec u∗ la vitesse de frottement (m/s), κ la constante de Von Karman (κ = 0,41), et z0 la
rugosité aérodynamique de la surface (m).
La rugosité aérodynamique z0 traduit le fait que la vitesse s’annule pour une hauteur non nulle
au-dessus de la surface (Fig. 2.4 (b)) [Bagnold, 1954]. Cette hauteur dépend de la taille des irré-
gularités de la surface. Dans le cas d’un lit plat, on considère qu’elle dépend du diamètre d des
particules et obéit à la relation z0 = d/30 (Théorie de Prandtl) [Bagnold, 1954; Greeley and Iversen,
1985].
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FIGURE 2.4 – (a) Profil d’écoulement turbulent calculé par l’équation 2.5. (b) Détermination de
l’ordonnée à l’origine du profil de vitesse logarithmique. Cette ordonnées à l’origine (m) corres-
pond à la rugosité aérodynamique z0. Dans l’exemple, z0 = 0,1 m pour une vitesse de référence U∞
= 10 m/s à y = 100 m.
La vitesse de frottement u∗ traduit quant à elle le cisaillement exercé sur le fluide par l’interface.
Elle est fonction de la densité du fluide ρ f et de la contrainte de friction à la paroi τp tel que u∗ =
(τp/ρ f )1/2. La signification de la contrainte de friction sera détaillée au Chapitre 3.
Les vents catabatiques : Les vents catabatiques sont des vents de pente qui résultent d’une
inversion du gradient de température de l’air proche de la surface [Ball, 1956; Parish and Waight
III, 1987; Parish and Bromwich, 1991; Spiga, 2011]. L’air froid plus dense que l’air qui le surmonte
dévale la pente sous l’effet de la gravité. Une forte stratification thermique, un gradient de pression
faible et une pente raide intensifient cet événement. Ils peuvent être violents, rapides et persistents
[Ball, 1956; Parish and Waight III, 1987]. Le maximum de vitesse est atteint relativement près de
la surface (de l’ordre de 100 m à la surface des calottes polaires de Mars et de l’Antarctique) et
l’interaction avec la surface est grande. Ces vents se forment fréquemment sur les surfaces glacées
telles que les calottes polaires (Fig. 2.5). Les lignes d’écoulement convergent vers des bassins de
drainage (Fig. 2.5) où leurs directions sont forcées par des contraintes topographiques [Bromwich
et al., 1990].
Lorsque ces vents subissent un changement de pente brutal ou au-delà d’une limite seuil [Pettré
and André, 1991] il peut se créer un phénomène de saut catabatique. Celui-ci se caractérise par une
augmentation brutale de l’épaisseur de l’écoulement due à une variation du gradient de pression
au sein de celui-ci [Pettré and André, 1991]. Ce phénomène est analogue au phénomène de ressaut
hydraulique que l’on peut observer en aval d’une chute d’eau par exemple. Cette zone est souvent
caractérisée par la formation de nuages et/ou de dépôt de cristaux de neige. Des sauts catabatiques
à la surface du continent antarctique ont été observés près des stations et des côtes (Fig. 2.2) [Lied,
1964; Pettré and André, 1991]. Leur répartition sur le continent et leur fréquence ne sont cependant
pas bien documentées.
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FIGURE 2.5 – (a) Trajectoires des vents catabatiques (traits noires) à la surface de l’Antarctique dé-
terminées par modélisation numérique [Parish and Bromwich, 1991]. (b) Direction du vent (flèches
noires) déduites de mesures par diffusiomètre (Seasat) sur des sastrugi en Antarctique [Legrésy,
1998]. (c) Modélisation numérique RACMO2 [van Lipzig et al., 2004] de la direction des vents
(vecteurs) et de leur vitesse (rampe de couleur) [Das et al., 2013].
13
CHAPITRE 2. INTERACTION ATMOSPHÈRE/CRYOSPHÈRE
FIGURE 2.6 – Schéma de principe de la force de Coriolis au pôle Nord. Dans un système qui
tourne à une vitesse ω , la force de Coriolis Fc agit perpendiculairement à la force de pression FP
(qui contrôle l’orientation du vent dans un système sans rotation). La flèche noire correspond à
l’orientation de l’écoulement résultant.
Déviation des vents aux pôles : La rotation des planètes engendre l’apparition d’un effet ad-
ditionnel qui agit sur les masses fluides en mouvement : la force de Coriolis. On la qualifie de
"pseudo-force" car ce n’est pas à proprement parlé une force puisqu’elle ne résulte pas d’une inter-
action physique mais elle permet d’exprimer un changement de la mécanique de l’écoulement dans
un référentiel tournant non Galiléen [Stull, 1947]. La force de Coriolis agit perpendiculairement
au mouvement de l’écoulement et le dévie vers la droite dans l’hémisphère Nord (Fig. 2.6) et vers
la gauche dans l’hémisphère Sud.
Fc = 2ωsin(Ω)U∞ (2.6)
Cette force Fc est fonction de la vitesse angulaire ω de la planète, de la latitude Ω à laquelle on
se place et enfin de la vitesse de référence du vent U∞ (Eq. 2.6). La force de Coriolis est d’autant
plus importante que l’on se situe près des pôles et nulle à l’équateur. Pour une vitesse de vent de 10
m/s, on obtient Fc ≈ 1,4× 10−3 N, pour les pôles terrestres et martiens (Tab. 2.2 - Section 2.2.3.1).
En Antarctique, la mesure de la direction des vents par l’étude de l’orientation des sastrugi
[Rémy et al., 1992] atteste de leur déviation vers la gauche (Fig.2.5 (b)). Ce paramètre est pris en
compte pour les modélisations numériques des vents (Fig. 2.5 (a) et (c)) [Parish and Bromwich,
1991; Bromwich et al., 1990; van den Broeke and Bintanja, 1995; Parish and Bromwich, 1998;
van Lipzig et al., 2004]. L’angle de déviation des vents due à la force de Coriolis est de l’ordre
de 30◦ à 50◦ [Parish and Bromwich, 1998]. Néanmoins, la topographie de la calotte Antarctique
étant irrégulière, il est difficile d’observer une signature claire de cet effet. C’est avant tout cette
topographie qui contrôle la direction des vents de pente, du centre du dôme vers les bords de la
calotte (Fig. 2.5).
2.1.2.2 Transport de la neige par le vent
Le vent qui s’écoule sur une surface de neige engendre des frictions qui peuvent permettre
la mise en mouvement des particules. Le transport de la neige par le vent est généralement traité
comme le transport de particules de sable [Bagnold, 1954; Pomeroy and Gray, 1990]. Le mouve-
ment des particules peut s’effectuer par reptation (pas de soulèvement des particules), par saltation
(soulèvement selon une trajectoire balistique, concerne les premiers centimètres au-dessus du sol)
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et par suspension (ou diffusion turbulente - advection verticale dans l’atmosphère) (Fig. 2.7). À la
faveur d’impacts entre les particules l’énergie transmise peut être suffisante pour engendrer un arra-
chement et un mouvement d’autre particules (effet splash) [Bagnold, 1954]. La neige se re-dépose
ensuite à la faveur d’un ralentissement de la vitesse du vent, ou d’une saturation du flux.
FIGURE 2.7 – Modes de transport de la neige par le vent (Vionnet [2012]).
Le mouvement d’une particule va être initié à condition que la vitesse du vent soit suffisamment
importante pour dépasser une valeur de vitesse de friction seuil u∗t (Eq. 2.7) [Bagnold, 1954]. Cette
vitesse est corrélée à la taille des particules d, à leur densité ρp, à la densité du fluide ρ f et à la
gravité de la planète gp [Bagnold, 1954; Greeley and Iversen, 1985; Shao and Lu, 2000; Kok et al.,
2012].
u∗th = AN
[(
ρp
ρ f
−1
)
gpd+
ι
ρ f d
] 1
2
(2.7)
Avec AN le paramètre seuil de Bagnold (= 0,1 pour une particule sans cohésion) [Bagnold,
1954] et ι qui traduit les forces inter-particules.
Le transport de la neige se distingue cependant de celui des particules de sable par la nature
du matériau. En effet, dans certains cas il peut ne pas y avoir conservation de la masse et du
flux. Par exemple, lors de mise en suspension de la neige, une grande partie peut être perdue par
sublimation des petits cristaux au contact de l’air et agir significativement dans le bilan de masse
des glaciers [Déry and Yau, 2002; Bintanja, 2001]. De plus, le feutrage et surtout le frittage de la
neige augmentent la cohésion des particules de glace entre-elles et par conséquent rendent plus
difficile leur mise en mouvement par le vent [Schmidt, 1980; Li and Pomeroy, 1997]. Bien que les
effets de la cohésion de la neige sur son transport par le vent soient établis, ils sont rarement traités
à cause de leur complexité.
2.1.2.3 Transport de la vapeur d’eau par le vent
Le bilan radiatif sur une surface glacée est associé à des modifications internes des molécules
d’eau qui peuvent mener à un changement de phase (Eq. 2.1 - Section 2.1.1.2). Dans le cadre de
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notre étude, on s’intéresse aux changements de phase entre l’état solide et l’état gazeux par su-
blimation et condensation. Ce processus est dépendant de la concentration de la vapeur dans l’air
au-dessus de la surface et de la pression de saturation associée à la température du système. Le
vent favorise les échanges de vapeur à l’interface et transporte celle-ci sur des distances plus ou
moins importantes contribuant ainsi à la redistribution de la glace à la surface.
La formation de glace par transfert de vapeur d’eau peut s’effectuer selon différents aspects :
– Lorsqu’un écoulement atmosphérique chargé en vapeur d’eau entre en contact avec une sur-
face froide (sous le point de condensation de la vapeur) alors du givre se forme par conden-
sation directe à la surface (Fig. 2.8) [Gow, 1963; Scambos et al., 2007; Kandula, 2011].
La vitesse du vent a tendance à augmenter la vitesse de croissance et la densification de la
couche de givre [Cheng and Shiu, 2002; Cheng and Wu, 2003; Huang et al., 2010]. Le givre
se forme préférentiellement sur les pentes face au vent.
FIGURE 2.8 – Formation de givre de surface (zones claires) à Dôme C en Antarctique. Dimensions
de l’image : 112,5 km × 80 km (Image MOA) [Scambos et al., 2007].
– Dans une atmosphère froide et chargée en humidité (un brouillard en surfusion), lorsque les
gouttelettes d’eau entre en contact avec une surface, elles condensent sous forme de givre
opaque (Fig. 2.9). Les concrétions de glace se forment au vent des objets et indiquent la
direction du vent.
– La vapeur d’eau disponible pour la formation de cristaux de glace peut provenir du pack
de neige lui-même. La sublimation de la neige provoque une advection ascendante de la
vapeur d’eau qui condense à la surface au contact de l’air plus froid [Gallet et al., 2014].
Néanmoins la formation de ces cristaux est rare et nécessite des conditions atmosphériques
calmes [Gallet et al., 2014].
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FIGURE 2.9 – Formation du givre opaque sur la face au vent d’un rocher (Photo personnelle, Font
d’Urle - Vercors). Le gant noir au premier plan donne l’échelle.
2.1.3 Figures morphologiques associées au vent à la surface des glaciers
Le vent est un agent primordial du bilan de masse de la surface puisqu’il participe à la redistri-
bution hétérogène de la glace à la surface des glaciers [Déry and Yau, 2002; Das et al., 2013]. Cette
redistribution peut se traduire par la formation d’objets morphologiques dont les caractéristiques
sont dépendantes du fait que ce soit des figures d’érosion, d’accumulation ou de redistribution de
la glace par transport de particules et/ou sublimation-condensation de la glace. Dans cette section,
nous présentons plusieurs objets dont la dynamique est contrôlée par la rétroaction entre la glace
et le vent.
2.1.3.1 Zone de glace bleue
À la surface de l’Antarctique, on observe de vastes étendues de glace bleue (Blue ice area -
BIA) qui couvrent environ 1% du continent [Bintanja, 1999; Winther et al., 2001; Hui et al., 2014].
Ces surfaces sont caractérisées par un bilan de masse négatif et sont créée par une forte interaction
entre les vents et la surface de glace.
La glace des zones bleues est fortement métamorphisée. La plus forte absorption du rayonne-
ment électromagnétique dans la gamme du rouge et du proche infrarouge du spectre confère sa
couleur à la glace bleue [Warren et al., 1993]. Son albédo plus faible (0,55 à 0,65) que la neige
[Warren and Brandt, 2006] permet de facilement l’identifier et de la cartographier par télédétec-
tion sur les surfaces glacées [Orheim and Lucchitta, 1990; Winther et al., 2001; Hui et al., 2014]
(Fig. 2.2). L’albédo faible de la glace bleue par rapport à de la neige fraiche participe à augmenter
l’absorption de l’énergie solaire alors disponible pour l’ablation [Warren and Wiscombe, 1980;
Bintanja, 1999; Liston et al., 2000]. Dans les régions côtières plus chaudes, celle-ci est dominée
par la fonte [Liston et al., 2000] tandis que à l’intérieur des terres, les processus d’ablation sont
dominés par la sublimation [Bintanja, 1999; Bintanja and Reijmer, 2001]. Leurs extension et ca-
ractéristiques traduisent leur sensibilité aux variations climatiques [Bintanja, 1999, 2001].
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FIGURE 2.10 – Schémas de l’écoulement de la glace pour configurations de zones de glace bleue
fermée (présence d’une montagne) (Gauche) et ouverte (Droite). La glace est transporté des zones
d’accumulation vers les zones de glace bleues (BIA). La ligne d’équilibre des glacier (ELA) déli-
mite les zones d’accumulation et d’ablation de la glace (Issue de Sinisalo and Moore [2010]).
Les zones de glace bleue associées à la sublimation sont les plus répandues [Bintanja, 1999;
Sinisalo and Moore, 2010]. L’absence d’accumulation est due au faible transport de particules de
neiges par le vent vers les zones de glace bleue. Ce transport est généralement empêché par la
présence d’obstacles en amont tels que les Nunataks (affleurement de roche au-dessus de la glace)
ou par la forte accélération du vent (zones de confluence ou de forte pente) (Fig. 2.10). Ainsi, la
glace est exposée à l’atmosphère et subit un fort métamorphisme et une ablation nette. La faible
rugosité de ces surfaces favorise le non dépôt de la neige.
L’ablation de la glace associée à son écoulement fait remonter les couches anciennes qui sont
exhumées en surface (Fig. 2.10). Ainsi, on peut observer des glaces vieilles de plus de 1 Ma af-
fleurer dans ces zones [Harvey et al., 1998]. Ces zones sont un lieu privilégié pour la recherche
des météorites qui tombent à la surface du continent. Elles sont transportées par l’écoulement de
la glace des zones d’accumulation vers les zones d’ablation et s’accumulent à la surface des BIA
[Cassidy et al., 1977; Sinisalo and Moore, 2010].
2.1.3.2 Surface vitrifiée
À la surface des plateaux de l’Antarctique de l’Est, on observe fréquemment de vastes éten-
dues (2 - 200 km2) de surface vitrifiée (glazed surface) (Fig. 2.11 (b) et 2.2 - Section 2.1.1.3) [Gow,
1963; Watanabe, 1978; Goodwin, 1990; Albert et al., 2004; Courville et al., 2007; Scambos et al.,
2007, 2012]. Ces surfaces plates ont un aspect "poli" et présentent parfois de petites formes appe-
lées sastrugi (Section 2.1.3.3) [Frezzotti and Gandolfi, 2002; Scambos et al., 2012]. Localement on
y observe des fissures et des structures polygonales témoins des variations thermiques importantes
que subissent ces surfaces et de la faible accumulation de la neige à leur surface [Watanabe, 1978;
Frezzotti et al., 2002; Albert et al., 2004; Courville et al., 2007; Scambos et al., 2012].
Les surfaces vitrifiées se forment sous l’action combinée des vents, d’un faible taux d’accumu-
lation et du métamorphisme. On les observe essentiellement à haute altitude sur les pentes sous le
vent des topographies. Dans ces zones, les précipitations sont généralement plus faibles et/ou les
vents catabatiques sont plus intenses, ce qui limite l’accumulation [Parish and Waight III, 1987;
Goodwin, 1990; Frezzotti and Gandolfi, 2002]. De plus, la très faible rugosité de leur surface est
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défavorable au dépôt de particules de neige [Fujii and Kusunoki, 1982; Frezzotti et al., 2002].
FIGURE 2.11 – Sastrugi (a) et surface vitrifiée (b) observées dans une zone de mégadunes en
Antarctique (Crédits : Ted Scambos, NSIDC).
Le hiatus d’accumulation sur les surfaces vitrifiées favorise les échanges entre la surface et
l’atmosphère. Les gradients de température provoquent la sublimation de la vapeur d’eau dans
les pores des dépôts superficiels. Cette vapeur d’eau se re-condense et cimente les grains entre
eux, ce qui forme une "croûte" de glace superficielle dont l’épaisseur est de l’ordre du millimètre
[Gow, 1963; Fujii and Kusunoki, 1982; Albert et al., 2004]. L’advection de la vapeur d’eau est
accélérée par la ventilation des vents catabatiques, la présence de fissures qui augmentent la surface
d’échange et l’expansion du gradient de température en été [Albert, 2002; Albert et al., 2004;
Neumann et al., 2009; Courville et al., 2007].
L’exposition prolongée de la glace à l’atmosphère dans ces régions favorise donc le métamor-
phisme et la croissance des grains. Leur taille moyenne est de l’ordre de 1 mm, soit environ 2 à
10 fois plus grossier que les dépôts en Antarctique [Gay et al., 2002; Albert et al., 2004; Courville
et al., 2007]. Le métamorphisme de la glace engendre un rétrocontrôle positif sur le bilan de masse
de surface. L’augmentation de la taille des grains et de la perméabilité du pack de neige provoque
une diminution de l’albédo de la surface et favorise l’absorption de l’énergie solaire [Warren and
Wiscombe, 1980; Albert et al., 2004]. Cette énergie augmente le transfert de masse de la vapeur
d’eau et la croissance des grains. Les propriétés optiques de ces surfaces vitrifiées permettent leur
identification sur de vastes étendues par télédétection (Fig. 2.2) [Fahnestock et al., 2000; Frezzotti
et al., 2002; Frezzotti and Gandolfi, 2002; Scambos et al., 2007, 2012].
Plus en profondeur sous les surfaces vitrifiées, on observe une stratification de couche de glace
plus ou moins épaisses constituées de grains grossiers, comme le givre de profondeur, et de grains
plus fins traduisant des degrés de métamorphisme et d’accumulation variables [Frezzotti and Gan-
dolfi, 2002; Albert et al., 2004].
Les surfaces vitrifiées sont les témoins d’une accumulation faible à nulle de la neige à long
terme. La formation d’une croute de glace en surface préviens d’une ablation nette.
2.1.3.3 Sastrugi
Les sastrugi sont des petits corps sédimentaire longitudinaux qui présentent une forme irrégu-
lière (Fig. 2.11 (a) et 2.12). Leur pente face au vent est abrupte tandis que leur pente sous le vent est
douce. Ces figures sont de très bons marqueurs de la direction dominante des vents et agissent sur
la couche limite dynamique en augmentant la rugosité de la surface [Jackson and Carroll, 1978b;
Bromwich et al., 1990; Rémy et al., 1992].
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Sur Terre, la hauteur de ces structures est généralement inférieure à 0,5 m [Jackson and Carroll,
1978b; Bromwich et al., 1990; Rémy et al., 1992] mais peuvent localement dépasser le mètre
[Frezzotti et al., 2002]. Leur longueur d’onde dans le sens du vent et perpendiculairement au sens
du vent peut varier du mètre à la dizaines de mètres [Bromwich et al., 1990; Rémy et al., 1992].
FIGURE 2.12 – (a) Sastrugi observés à la station météo du Col du Lac Blanc. La hauteur de ces
objets est de quelques centimètres (Photo personnelle, Massif des Grandes Rousses - Isère). (b)
Sastrugi observés sur la face amont de barkhanes de neige à Font d’Urle (Photo personnelle, Pla-
teau du Vercors).
Les sastrugi se forment dans la neige friable sur un plateau, ou bien à partir de l’érosion et
de la redistribution de la neige des dunes (dunes longitudinales, dunes transverse, barkhanes) (Fig.
2.12). Leur forme est dépendante des structures à partir desquelles ils sont sculptés [Kobayashi and
Ishida, 1979; Watanabe, 1978; Jackson and Carroll, 1978a; Goodwin, 1990] et leur stratigraphie
interne complexe atteste de cycles de dépôt et d’érosion [Watanabe, 1978].
Les sastrugi se forment en général sur la face au vent des dunes (Fig. 2.12 (b)) [Goodwin, 1990;
Frezzotti et al., 2002]. Ils disparaissent lorsque l’accumulation est très faible à nulle et lorsque les
vents deviennent trop forts [Kobayashi and Ishida, 1979; Goodwin, 1990; Warren, 1982; Rémy
et al., 1990].
2.1.3.4 Dunes
Le transport de particules de neige par les vents peut engendrer la formation de dunes de neige
analogues aux dunes de sable silicaté (Section 2.1.2.2) [Bagnold, 1954; Greeley and Iversen, 1985;
Claudin and Andreotti, 2006]. La formation de ces dunes résulte de la déstabilisation du lit de neige
par un déphasage entre la position du maximum de flux de particules q dans l’atmosphère et la
crête de l’ondulation topographique qui permet à ces objets de se développer selon une instabilité
linéaire (détermination des paramètres A et B - Fig. 2.13). La longueur d’onde des dunes suit une
loi d’échelle qui est fonction de la longueur de saturation du flux Lsat (Eq. 2.8 - ρs la densité des
particules, ρ f la densité du fluide et d le diamètre des particules) [Claudin and Andreotti, 2006].
Néanmoins, contrairement aux grains de sable, les particules de neige peuvent subir des change-
ments de phase et dans ce cas le flux de particules n’est plus conservé [Claudin and Andreotti,
2006].
Lsat =
ρs
ρ f
d (2.8)
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FIGURE 2.13 – Écoulement d’une épaisseur H (Gris clair + lignes d’écoulement en noir) au-dessus
d’une surface topographique ondulée Z(x) (Gris foncé) de longueur d’onde λ et d’amplitude A =
2ζ . La limite entre la zone d’érosion et la zone de dépôt est fixée par la position du maximum de
flux de sédiment q. Les paramètres A (composante en phase avec la topographie) et B (composante
en quadrature avec la topographie) déterminent la valeur du déphasage de la contrainte de frotte-
ment pariétale τp par rapport à la crête. L’écart entre la position de la contrainte de cisaillement τp
maximale et la position du flux q maximal correspond à la longueur de saturation [Andreotti et al.,
2009].
La variation des régimes de vent et de la disponibilité en sédiment permet d’observer le déve-
loppement de formes variées telles que des barkhanes ou barkhanoïdes (Fig. 2.12 (b)) [Lancaster,
1995], des dunes transverses et des dunes longitudinales [Gow, 1963; Kobayashi and Ishida, 1979;
Goodwin, 1990]. Les dunes mesurent en général moins de 2 m d’amplitude et leur longueur d’onde
peut atteindre plusieurs dizaines de mètre. Les dunes de neige se développent sous l’action de forts
vents catabatiques et migrent généralement dans le sens du vent [Kobayashi and Ishida, 1979;
Goodwin, 1990].
2.1.3.5 Mégadunes
L’étude couplée de données de télédétection et de missions de terrain a permis de révéler l’exis-
tence de vastes champs de mégadunes de neige qui s’étendent sur plus de 500000 km2 à la surface
du plateau Antarctique Est (Fig. 2.14, 2.15, 2.16 (a) et 2.2) [Black and Budd, 1964; Fahnestock
et al., 2000; Frezzotti et al., 2002; Frezzotti and Gandolfi, 2002; Anschütz et al., 2006; Arcone
et al., 2012].
Ces mégadunes se développent préférentiellement dans des zones de faible accumulation (entre
7 et 35 mm w.e./an (w.e. : équivalent en eau) [Frezzotti et al., 2002]), froides (-45◦C à -60◦C), de
vitesse d’écoulement de la glace faible à modéré (< 50 m/an) et sous l’influence d’un régime de
vents catabatiques permanents et uniformes (vitesses de vent de l’ordre de 3 à 15 m/s) [Parish and
Bromwich, 1991; Fahnestock et al., 2000; Albert et al., 2004; Courville et al., 2007; Rignot et al.,
2011; Lenaerts et al., 2012; Van Wessem et al., 2014].
Leurs crêtes se développent selon un angle important par rapport aux lignes de vents cataba-
tiques et constituent souvent de longues séries de plusieurs dizaines d’ondes qui se forment sur
des pentes modérées de 0,15 à 0,25% (Fig. 2.16) [Frezzotti et al., 2002; Scambos et al., 2007].
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Elles sont longues de plusieurs dizaines de kilomètres, ont une longueur d’onde de 2 à 5 km et
une amplitude très faible de 2 à 5 m [Fahnestock et al., 2000; Frezzotti et al., 2002; Frezzotti and
Gandolfi, 2002]. Leur pente sous le vent est généralement plus raide (0,20◦ à 0,30◦) que leur pente
face au vent (0,05◦ - 0,25◦) [Frezzotti et al., 2002; Frezzotti and Gandolfi, 2002].
FIGURE 2.14 – Champs de mégadunes à la surface de l’Antarctique. La longueur d’onde des
mégadunes est de l’ordre de quelques kilomètres (Crédits : NSIDC).
Leur surface se caractérise par une distribution asymétrique et périodique de la glace (Fig2.16
(b) et 2.11 - Section 2.1.3.2) ([Goodwin, 1990; Frezzotti et al., 2002; Albert et al., 2004; Courville
et al., 2007]. Sur les pentes faces au vent, sur les crêtes et dans les dépressions inter-dunes, on
observe le développement de sastrugi composés de grains de neige fins (Section 2.1.3.3). Ces
structures sont hautes de quelques centimètres à 1,5 mètre (sastrugi dit "sévères" correspondant à
des dunes longitudinales érodée d’environ 10 à 20 m de long [Frezzotti and Gandolfi, 2002]) et se
forment parallèlement aux lignes de vent. Leur présence indique une accumulation préférentielle
de neige fraiche sur cette face. Les pentes sous le vent sont quant à elles caractérisées par une
surface lisse vitrifiée (Section 2.1.3.2) sous laquelle on observe la présence de couches épaisses de
grains grossiers de givre de profondeur métamorphisés par la sublimation, qui témoignent d’une
accumulation réduite. La taille des grain de neige à l’amont est estimée à 0,46 mm tandis que
le diamètre des grains de glace à l’aval est de l’ordre de 0,75 mm (Fig. 2.17 (c)) [Courville et al.,
2007]. Cette asymétrie des propriétés de surface et des taux d’accumulation entre les deux faces des
mégadunes (Fig2.16 (b)) a été cartographiée par télédétection sur de vastes étendues à la surface
du continent antarctique (Fig. 2.16 et 2.17 (b)) [Fahnestock et al., 2000; Frezzotti et al., 2002;
Frezzotti and Gandolfi, 2002; Scambos et al., 2007, 2012].
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FIGURE 2.15 – Localisation des zones de mégadunes (présence de mégadunes (gris), forte densité
de mégadunes (blanc) et observation hypothétique de mégadunes (gris foncé)) à la surface de
l’Antarctique et cartographié à partir d’une image RADARSAT [Liu et al., 2001]. (a) Zones de
mégadunes superposées à une carte de la vitesse moyenne des vents à la surface du continent entre
1979 et 2014. Modélisations RACMO2 réalisées à une altitude d’environ 1000 m (850 hPa) au-
dessus de la surface [Van Wessem et al., 2014]. (b) Zones de mégadunes superposées à une carte
de la vitesse de l’écoulement de la glace calculée à partir de données de télédétection radar. Les
lignes noires représentent les lignes de partage des glaces [Rignot et al., 2011].
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FIGURE 2.16 – Composition colorée (Rouge : bande 4, Vert : bande 3 et Bleu : bande 2) Landsat
ETM+ superposée à une image Radarsat mettant en valeur la différence de propriétés optiques
des surfaces vitrifiée (bleu foncé) et des surfaces recouverte de sastrugi de neige (bleu clair) dans
une zone de mégadunes en Antarctique [Frezzotti et al., 2002]. (b) Profil topographique de surface
(traits gras) et stratigraphie interne (traits fins) d’un champ de mégadunes en Antarctique [Frezzotti
et al., 2002].
L’étude de ces mégadunes est importante puisque ces processus singuliers d’accumulation de
la glace affectent une vaste étendue à la surface de la calotte antarctique. La compréhension de
leur dynamique a donc un intérêt particulier pour l’estimation du bilan de masse de surface, l’in-
terprétation des carottes de glace (datation) et la compréhension des couplages entre la cryosphère
et l’atmosphère. Leur dynamique est pour le moment faiblement contrainte en raison du manque
d’études de terrain.
D’après les observations de la subsurface par imagerie radar, il apparaît que cette accumulation
asymétrique de la glace à la surface des mégadunes est un processus à long terme [Fahnestock
et al., 2000; Frezzotti et al., 2002; Anschütz et al., 2006; Arcone et al., 2012]. La stratigraphie
interne révèle en effet que les mégadunes sont des ondes de sédimentation de glace qui migrent
généralement à contre-sens du vent au cours de leur formation du fait d’une accumulation réduite
sur la face aval par rapport à la face amont (Fig. 2.16 (b)). Le taux d’accumulation est de l’ordre
de 20 à 30 mm w.e./an sur la face amont contre 0 à 5 mm w.e./an pour la face aval [Frezzotti
et al., 2002]. Il en résulte une vitesse de migration de l’ordre de 5 à 20 m/an [Frezzotti et al., 2002;
Courville et al., 2007].
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FIGURE 2.17 – (a) Schéma des caractéristiques des mégadunes [Courville et al., 2007]. (b) Obser-
vation des variations de la taille de grain entre la face amont et la face aval des mégadunes à partir
des données de télédétection AVHRR. L’illumination de la scène n’a pas d’impact sur l’observa-
tion de petits grains à l’amont et de gros grains à l’aval [Fahnestock et al., 2000]. (c) Photos des
dépôts à différentes profondeurs sur la face amont (croix) et la face aval (cercle) des mégadunes et
mesures associées des tailles de grains [Courville et al., 2007].
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Cette dynamique est singulière par rapport à celle des dunes éoliennes qui se forment par trans-
port de particules (neige ou sables - Section 2.1.3.4) [Bagnold, 1954]. En revanche, plusieurs au-
teurs notent la ressemblance dynamique et stratigraphique [Frezzotti et al., 2002; Dadic et al., 2013]
entre les mégadunes et des figures sédimentaires sous-marines nommées ondes de sédimentation
(sedimentation waves) et antidunes [Flood, 1988; Migeon et al., 2000; Wynn and Stow, 2002; Lee
et al., 2002; Cartigny et al., 2011].
La formation des mégadunes est attribuée à un rétrocontrôle complexe entre l’atmosphère, la
cryosphère et la topographie [Fahnestock et al., 2000; Frezzotti et al., 2002; Anschütz et al., 2006;
Dadic et al., 2013]. Les modélisations numériques révèlent que dans une atmosphère stable, les
vents catabatiques qui s’écoulent au-dessus de la surface topographique selon un régime supercri-
tique mènent à la migration à contre-sens du vent des mégadunes [Dadic et al., 2013]. Cette dyna-
mique est contrôlée par la valeur du nombre de Froude Fr (Eq. 4.39 - Section 4.1.6) (Si le régime
est super-critique alors Fr > 1) au même titre que certaines figures sédimentaires sous-marines
telles que les antidunes [Kennedy, 1960; Allen, 1985; Andreotti et al., 2012]. La vitesse du vent
mesurée ne présentant pas de variation significative entre l’amont et l’aval de la crête [Courville
et al., 2007], il apparaît que c’est la différence de rugosité qui joue un rôle essentiel dans le contrôle
de l’asymétrie et des taux d’accumulation [Frezzotti et al., 2002; Dadic et al., 2013].
2.1.4 Conclusion
À la surface d’un glacier peu ou pas soumis à la fonte, les processus de sublimation/condensation
et la redistribution de la glace par le vent vont jouer un rôle majeur dans le bilan de masse de surface
[Déry and Yau, 2002; Rémy and Frezzotti, 2006; Das et al., 2013]. La redistribution par le vent de
la glace à la surface d’un glacier produit une grande variété de figures et de dynamique. Leur mor-
phologie atteste de l’importance relative du transport de particule, de la sublimation/condensation
et de l’écoulement de la glace. Il apparait que le transport de particule est le principal facteur du
développement des morphologies. Ces différentes formes sont caractéristiques soit d’une ablation
nette (zones de glace bleue), soit d’une accumulation très faible (surface vitrifiée), soit de la re-
distribution de la neige (sastrugi), ou soit d’une accumulation (dunes, mégadunes) à la surface
des glaciers. Les mégadunes de neige [Frezzotti et al., 2002] présentent une dynamique tout à fait
singulière et est le résultat de processus complexes entre le vent, le transport de particule et la su-
blimation/condensation.
Afin de synthétiser les observations présentées précédemment, j’ai réalisé la cartographie des
principales formes associées à l’ablation de la glace ou d’une accumulation réduite (Fig. 2.2). Les
zones de glace bleue, de surfaces vitrifiées et les zones érodées par le vent ont été cartographiées
à partir de cartes issues de la bibliographie [Winther et al., 2001; van den Broeke et al., 2009;
Scambos et al., 2012; Das et al., 2013; Hui et al., 2014]. L’extension des plateformes de glace (ice
shelves), dont la dynamique est essentiellement contrôlée par la fonte, ont été obtenue à partir de
la base de données SCAR Antarctic Digital Database (http://www.add.scar.org/index.jsp)
(Section 3.1.4). Enfin, j’ai également cartographié les zones de mégadunes à la surface du continent
à partir d’une image RADARSAT [Liu et al., 2001]. Il existe des zones où les mégadunes sont plus
dense.
Cette carte révèle la complexité du bilan de masse à la surface de la calotte antarctique et de
l’importance des processus de redistribution et de métamorphisme de la glace à l’échelle du conti-
nent.
Les morphologies qui se développent à la surface des glaciers sont de bons facteurs pour estimer
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le bilan de masse local d’une surface de glace. Peut-on observer d’autres formes à la surface des
glaciers des différentes planètes qui résultent de la sublimation et à la condensation de la glace ?
2.2 La calotte polaire Nord de Mars
FIGURE 2.18 – (a) Planète Mars (Hubble, crédits NASA). (b) Calotte polaire Nord de Mars (Image
MOC, crédits NASA). (c) Calotte polaire Sud de Mars (image MOC, crédits NASA). La calotte
permanente de glace d’eau est surmontée d’une part par une couche poussière et d’autre part par
une couche de glace de CO2 qui apparaît en blanc.
2.2.1 Répartition de la glace sur Mars
La planète Mars présente également des formes associées à des interactions cryosphère/atmosphère.
Son atmosphère très ténue (≈ 7 mbar), froide (≈ 210 K) et riche en CO2 gazeux (Tab. 2.1) ne per-
met d’observer de la glace d’eau stable en surface qu’aux pôles (Fig. 2.18). À plus basse latitude,
la glace est présente dans le sous-sol et forme un vaste pergélisol qui s’étend jusqu’à plus de 50◦
de latitude [Head et al., 2003; Feldman et al., 2004].
Les calottes polaires Nord et Sud sont formées d’accumulations de couches de glace d’eau plus
ou moins riches en poussière [Cutts, 1973; Milkovich and Head, 2005; Phillips et al., 2008; Plaut
et al., 2007; Putzig et al., 2009; Grima et al., 2009], qui s’étendent sur environ 1300 km de diamètre
et ont une épaisseur maximale de 3 km environ [Zuber et al., 1998].
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Dioxyde de carbone (CO2) 95,32%
Diazote (N2) 2,70%
Argon (Ar) 1,60%
Dioxygène (O2) 0,13%
Monoxyde de carbone (CO) 0,08%
Eau (H2O) 210 ppm
TABLE 2.1 – Composition moyenne de l’atmosphère martienne [Sotin et al., 2009].
Les calottes martiennes, comme les calotte terrestres, interagissent étroitement avec l’atmo-
sphère depuis leur formation. Elles sont donc les témoins non seulement du climat présent mais
également du climat passé [Laskar et al., 2002; Milkovich and Head, 2005; Fishbaugh et al., 2010].
Actuellement, elles constituent l’un des systèmes géologiques les plus actifs à la surface de la pla-
nète et sont le siège de processus à l’origine de formes glaciaires variées qui présentent des simili-
tudes plus ou moins évidentes avec les objets glaciaires terrestres [Byrne, 2009].
La calotte Sud, également appelée Planum Aureum, se caractérise par une calotte résiduelle de
glace de CO2 présente tout au long de l’année au sommet des couches de glace d’eau (Fig. 2.18
(c)). En effet, les conditions de pression et de température au pôle Sud sont favorables à la stabilité
d’une couche de quelques mètres de glace carbonique [Kieffer, 1979]. De plus, l’essentiel des
dépôts de glace d’eau de la calotte Sud sont recouverts par une couche de poussière qui empêche
l’observation de sa surface [Plaut et al., 2007]. La calotte Nord, également appelée Planum Boreum,
présente une vaste étendue de glace d’eau exposée à l’atmosphère et n’est recouverte qu’une partie
de l’année par les condensats saisonniers de CO2.
La rétroaction entre l’atmosphère et la surface glacée et des formes associées y est donc plus
facile à étudier que sur la calotte polaire Sud de Mars.
2.2.2 La calotte Nord permanente
2.2.2.1 Présentation
La calotte polaire Nord de Mars repose sur la surface extrêmement plate de la plaine de Vastitas
Borealis (Fig. 2.19) [Tanaka et al., 2008; Putzig et al., 2009]. Cette plaine dont la surface date du
début de l’Amazonien (3 Ga) [Tanaka et al., 2008] est située dans une région de très basses altitudes
(entre -5200 m et -4500 m).
La calotte est un dôme de 1300 km de diamètre dont le sommet est situé à 2,7 km d’altitude
au-dessus des plaines environnantes [Zuber et al., 1998; Smith et al., 2001].
Contrairement à la majorité des glaciers terrestres, le fluage de la glace est faible à la surface de
Mars et n’est pas le moteur principal de la dynamique glaciaire. Les vitesses d’écoulement sont
en effet estimées à moins de 1 mm/an [Larsen and Dahl-Jensen, 2000; Greve et al., 2003; Greve
and Mahajan, 2005; Hvidberg, 2003] et l’influence de l’écoulement dans la forme de la calotte ne
s’exprime qu’à long terme. Le bilan de masse en surface dominent donc la dynamique de la calotte
[Zuber et al., 1998; Fisher, 2000; Ivanov and Muhleman, 2000]. La calotte pourrait avoir subi un
fluage lors de périodes antérieures plus chaudes [Milkovich and Head III, 2006; Pathare and Paige,
2005; Winebrenner et al., 2008] mais les éventuelles preuves en faveur de cette idée sont sujettes à
débat [Fishbaugh and Hvidberg, 2006; Phillips et al., 2008; Karlsson et al., 2011].
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FIGURE 2.19 – (a) Carte topographique de la calotte Polaire Nord de Mars superposé à un relief
ombré réalisée à partir des données de l’altimètre MOLA (résolution spatiale de 512 m/pixel)
[Massé, 2010]. (b) Coupe interprétative AB de la calotte Polaire Nord de Mars réalisée à partir des
données radar SHARAD [Massé et al., 2010].
FIGURE 2.20 – Observation de la stratigraphie interne de la calotte polaire Nord de Mars le long
d’un escarpement marginal (Image HiRISE) [Massé et al., 2010].
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Le volume total de Planum Boreum est estimé à environ 1,14 × 106 km3 [Zuber et al., 1998;
Grima et al., 2009] et il est composé de deux dômes : le lobe de Gemina Lingula est isolé du dôme
principal par une vaste dépression (Chasmas Boreale) (Fig. 2.18). L’analyse de la stratigraphie de
la calotte par imagerie sur ses bordures (escarpement marginaux) et par sondage radar dans ses
régions internes permet de définir deux unités distinctes : l’unité basale (BU) et les dépôts stratifiés
(NPLD) (Fig. 2.20). L’aspect très différent de la BU et des dépôts stratifiés sont interprétés comme
des preuves que les conditions climatiques ont changé entre le dépôt de ces deux unités.
2.2.2.2 L’Unité Basale
L’Unité Basale (Basal Unit - BU) est une formation de glace d’environ 1 km d’épaisseur qui
repose sur le substratum rocheux Vastitas Borealis [Kolb and Tanaka, 2001; Fishbaugh and Head,
2005; Tanaka et al., 2008]. La formation de cette unité est estimée entre 3 Ga et 100 Ma [Pathare
and Paige, 2005; Tanaka et al., 2008]. Celle-ci est décentrée par rapport au pôle et aux NPLD.
Ainsi, elle n’est pas présente sous le lobe de Gemina Lingula et s’étend jusqu’à 80◦ Nord à 180◦
Est, où elle est recouverte par des sédiments et des champs de dunes dans la région d’Olympia
Planum) [Fishbaugh and Head, 2005; Phillips et al., 2008; Putzig et al., 2009; Selvans et al., 2010;
Grima et al., 2011].
Localement, sur les bordures de la calotte on peut observer des affleurements de l’Unité Basale
(Fig. 2.20). L’albédo de cette unité y est très sombre et atteste d’une forte teneur en sédiments.
Elle est constituée de couches de glace très propre avec des inter-stratifications de couches de
poussières [Fishbaugh and Head, 2005; Herkenhoff et al., 2007]. L’origine de cette unité et le lien
avec les dépôts supérieurs de la NPLD restent obscurs [Edgett et al., 2003; Fishbaugh and Head,
2005; Herkenhoff et al., 2007].
2.2.2.3 Les dépôts stratifiés
Les dépôts stratifiés (North Polar Layered Deposits - NPLD) reposent en discordance sur la
BU ou directement sur le substratum dans la région de Gemina Lingula et constituent la partie
supérieure de la calotte. L’initiation des dépôts des NPLD est postérieure à la formation de la BU
(milieu de l’Amazonien [Tanaka et al., 2008]) et antérieure à 120 ka [Herkenhoff et al., 2007;
Banks et al., 2010].
Les NPLD se caractérisent par une accumulation de couches de glace d’eau centimétriques à
plurimétriques, plus ou moins riches en poussière. Leur teneur globale en poussière est assez faible
(< 5 % - [Grima et al., 2009]) et variable selon les couches (2% à 30% - [Phillips et al., 2008]).
L’analyse stratigraphique de cette unité atteste de la variation de l’accumulation au cours du temps
[Laskar et al., 2002; Milkovich and Head, 2005; Fishbaugh and Hvidberg, 2006; Milkovich and
Head III, 2006; Putzig et al., 2009; Fishbaugh et al., 2010]. La partie supérieure des NPLD (environ
500 m) se caractérise par des dépôts très stratifiés [Putzig et al., 2009]. Ces couches sont exhumées
au sein de dépressions qui se forment à la surface de la calotte et dont la description et l’origine
sont explicités à la section 2.2.4.4 (Fig. 2.18 (b) et 2.19).
Les dépôts stratifiés sont surmontés d’une couche de glace d’eau d’environ 1 m d’épaisseur
(Section 3.2.2.3) [Thomas et al., 2000; Milkovich and Head III, 2006]. Celle-ci serait composée de
gros grains de glace d’eau relativement pauvre en poussière [Kieffer et al., 1976; Langevin et al.,
2005].
30
2.2. LA CALOTTE POLAIRE NORD DE MARS
2.2.2.4 Vents
La surface de la calotte polaire Nord de Mars est soumise à un régime de vents catabatiques
permanents et uniformes [Spiga, 2011] (Fig. 2.21). Ces vents peuvent atteindre des vitesses de 15
à 20 m/s [Tyler and Barnes, 2005; Spiga et al., 2011; Smith et al., 2013]. Les lignes de vent sont
déviées le long de sa trajectoire du centre de la calotte vers les bordures dans le sens anti-horaire
sous l’influence de l’effet de Coriolis (Tab. 2.2 - Section 2.2.3.1, Fig. 2.22). La forme générale de
la calotte polaire Nord de Mars est proche d’un dôme [Zuber et al., 1998] et n’est pas influencée
par le substrat rocheux comme en Antarctique (Fig. 2.19 (b) et 2.1 (b)). Ainsi, l’expression de la
déviation des vents par Coriolis est bien identifiable.
FIGURE 2.21 – Nuages au-dessus de la calotte polaire Nord de Mars visible sur une composition
colorée (RGB) d’images HRSC (H3670_0000). La glace apparaît en couleur blanche alors que la
poussière apparaît rougeâtre. Le centre de l’image est située à 87,319◦ latitude et à 312,768◦ de
longitude. Les images sont acquises à Ls = 136,1◦.
La direction dominante du vent à la surface des calottes peut-être enregistrée au travers des
figures qu’il créés. Howard [2000] a cartographié à partir d’images de la mission Viking l’orien-
tation de figures linéaires créés par le vent appelées stries de vent (Section 2.2.4.2, Fig. 2.22 (a)).
La mesure de l’orientation de ces stries atteste d’une déviation croissante des vents catabatiques en
fonction de la latitude (Fig. 2.23) qui est cohérente avec les simulations méso-échelle des vents à la
surface de la calotte Nord (Fig. 2.22 (c)). La déviation de l’orientation des stries de vent augmente
du centre de la calotte (20◦) vers ses bords (60◦) (Fig. 2.23 (b) et (d)). Cette augmentation est liée
à l’accélération des vents catabatiques près des bordures de la calotte (Eq. 2.6). L’accélération est
provoquée par l’augmentation de la topographie sur les bords et en raison du fort contraste de tem-
pérature entre les terrains recouverts de glace et ceux recouverts de poussières [Siili et al., 1999;
Tyler and Barnes, 2005; Spiga et al., 2011].
Si à la surface de la calotte polaire Nord de Mars la déviation des vents par la force de Coriolis
est spectaculaire, leur orientation est contrôlée au premier ordre par la topographie. Les vents
catabatiques sont fortement accélérés dans les dépressions [Howard, 2000; Spiga et al., 2011; Smith
et al., 2013]. Les grands canyons tels que Chasma Boreale (Fig. 2.19) agissent comme de vastes
bassins de drainage dans lesquels s’engouffrent les vents (Fig. 2.22).
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FIGURE 2.22 – (a) Carte de la calotte polaire Nord de Mars représentant l’orientation des stries
de vent (trait), la direction apparente du vent (flèche + trait) et la convergence des vents dans des
bassins de drainage (flèche épaisse) [Howard, 2000]. La zone grisée correspond à la région exclue
pour la mesure de l’orientation des stries de vent (Fig. 2.23) et des escarpements (Fig. 2.34). (b)
Carte des principales figures morphologiques de la région polaire Nord et de la direction principale
des vents catabatiques [Massé et al., 2012]. (c) Modélisation méso-échelle des vents à la surface
de la calotte polaire Nord de Mars à Ls = 100◦ [Massé et al., 2012]. La topographie est représentée
par une échelle de couleur.
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FIGURE 2.23 – Orientations des lignes de vents principales. (a) Schéma indiquant l’angle ξ qui
correspond à la mesure de l’angle entre les lignes de vents (flèches noires) et la direction Nord-
Sud en chaque point de mesure (lignes grises pointillées). L’angle est positif dans le sens inverse
de la rotation de la planète (indiqué par la flèche noire en bas à droite). La limite entre la zone
d’accumulation et la zone d’érosion des grandes ondes de sédimentation est symbolisée par des
pointillés noirs. Les cercles gris correspondent à la latitude. (b) Angle que j’ai mesuré pour chaque
strie de vent cartographiée sur la carte 2.22 (a) de la calotte polaire Nord de Mars en fonction de
la latitude et hors zone grise. L’incertitude sur la mesure est estimée à ± 5◦. (c) Histogramme des
angles ξ mesurés. (d) Représentation par des boîtes à moustache des angles ξ mesurés en fonction
de la latitude. Les bords horizontaux des rectangles correspondent au premier et troisième quartile.
La ligne horizontale qui coupe le rectangle indique la médiane des valeurs, les extrémités des
segments inférieurs et supérieurs au rectangle représente respectivement le premier et neuvième
décile des valeurs et enfin, les points correspondent aux valeurs hors bornes.
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Les forts vents jouent un rôle primordial dans les processus de surface et de bilan de masse de
la calotte polaire Nord de Mars [Haberle and Jakosky, 1990; Howard, 2000; Montmessin, 2004;
Tyler and Barnes, 2005; Spiga et al., 2011; Smith et al., 2013]. L’interaction entre l’écoulement
et la surface glacée est supposée être à l’origine de nombreuses formes et participe efficacement
au transport des volatils (CO2 et H2O) (Fig. 2.21). De plus, de vastes tempêtes de poussière sont
fréquentes à toutes les saisons dans la région polaire Nord [Cantor et al., 2010] et participent au
dépôt de poussière à la surface qui affecte l’albédo et l’accumulation de la glace [Levrard et al.,
2007; Fishbaugh et al., 2008].
2.2.3 Accumulation et ablation de la glace sur Mars
2.2.3.1 Saisons martiennes
L’inclinaison de l’axe de rotation de Mars par rapport à l’écliptique confère à la planète une
alternance de saisons semblables à celle observée sur Terre (obliquité équivalente) (Tab. 2.2).
Paramètres Terre Mars
Gravité gp (m.s−2) 9,81 3,73
Distance moyenne au Soleil (UA) 1,00 1,52
Excentricité e (◦) 0,017 0,093
Obliquité (◦) 23,45 25,19
Rayon de la planète rp (km) 6370 3396
Vitesse de rotation ω (rad.s−1) 7,3× 10−5 7,1× 10−5
Jour solaire j (h :min) 24 :00 24 :40
Période de révolution (jours terrestres) 365 687
Longitude solaire au périhélie Lsp (◦) 281,00 250,99
TABLE 2.2 – Principaux paramètres orbitaux des planètes Terre et Mars [Sotin et al., 2009; Allison
and McEwen, 2000].
La durée d’un jour martien, appelé sol, est similaire à la période de rotation de la Terre alors que
la durée d’une année martienne est environ deux fois supérieure à la durée d’une année terrestre
(Tab. 2.2). La longitude solaire aérocentrique Ls mesure la position angulaire de Mars sur son orbite
par rapport à une position de référence. Celle-ci est définie comme la position de la planète à l’équi-
noxe du printemps boréal Ls = 0◦ (Fig. 2.24). Dans l’hémisphère Nord, le printemps dure jusqu’à
Ls = 90◦, l’été polaire se déroule de 90◦ à 180◦, l’automne de 180◦ à 270◦ et l’hiver de 270◦ à 360◦.
Du fait de l’excentricité e élevée de la planète (orbite elliptique), la distance au Soleil DSM de
Mars varie fortement en fonction de sa position (Eq. 2.9). Le périhélie se produit à Lsp = 250,99◦
[Allison and McEwen, 2000] ce qui agit sur la durée et l’intensité des saisons. Ainsi, le printemps
au Nord dure plus longtemps que les autres saisons de cet hémisphère et l’été au Sud est plus chaud
et plus court que l’été au Nord.
34
2.2. LA CALOTTE POLAIRE NORD DE MARS
FIGURE 2.24 – Schéma de la position de la planète Mars sur son orbite elliptique aux solstices et
aux équinoxes de l’hémisphère Nord (Issue de Appéré [2012]).
DSM =
1− e2
1+ ecos(Ls−Lsp) (2.9)
Les paramètres orbitaux de la Terre et de Mars sont affectés à long terme par les cycles de
Milankovitch à l’origine d’importants changements climatiques [Laskar et al., 2002, 2004]. La
variation du flux solaire a des conséquences sur l’extension et la stabilité de la glace en surface
[Jakosky et al., 1993; Laskar et al., 2002; Forget et al., 2006; Levrard et al., 2007; Madeleine et al.,
2009].
2.2.3.2 Stabilité de la glace en surface
Cycle de l’eau : Actuellement, l’eau liquide pure n’est pas stable à la surface de Mars (Fig. 2.25
(a)) [Ingersoll, 1970]. En effet, pour la gamme de température observée à la surface de la calotte
polaire (145 K - 220 K [Jakosky and Farmer, 1982; Forget et al., 1995; Pankine et al., 2010]) et
compte tenu de la faible abondance de vapeur d’eau dans l’atmosphère martienne (Tab. 2.1), l’eau
ne peut être présente que sous son état solide (Fig. 2.18) ou gazeux (Fig. 2.27). Les changements
de phase entre les deux états se font par sublimation et condensation solide de la vapeur d’eau.
Malgré la faible pression partielle de la vapeur d’eau dans l’atmosphère martien, le cycle de
l’eau est extrêmement actif et joue un rôle fondamental dans la dynamique des calottes polaires et
du climat martien [Haberle and Jakosky, 1990; Smith, 2002; Montmessin, 2004; Tyler and Barnes,
2005; Pankine et al., 2010]. La mesure de la vapeur d’eau à la surface de Mars par divers ins-
truments [Jakosky and Farmer, 1982; Smith, 2002, 2004; Melchiorri et al., 2007], révèle que la
teneur en vapeur d’eau varie fortement au-dessus de la calotte polaire Nord de Mars au cours de
l’année (Fig. 2.26) [Pankine et al., 2010]) et présente une bonne répétabilité annuelle [Smith, 2002;
Pankine et al., 2010].
La modélisation du cycle de la vapeur d’eau est complexe et les interactions entre les différents
réservoirs n’est pas encore bien contraint. Si le cycle de vapeur d’eau apparaît clairement contrôlé
par la sublimation et la condensation des dépôts saisonniers, l’influence de la glace présente dans
le sous-sol, en particulier, n’est pas clairement établies [Haberle and Jakosky, 1990; Montmessin,
2004; Tyler and Barnes, 2005].
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FIGURE 2.25 – (a) Diagramme de phase de l’eau. Les courbes de sublimation, de vaporisation et
de fusion de la glace Ih sont obtenues d’après les lois thermodynamiques établies par Wagner et al.
[2011]. (b) Diagramme de phase du dioxyde de carbone. Les courbes de sublimation, de vapeur et
de fusion de glace carbonique sont obtenues d’après les lois thermodynamiques établies par Span
and Wagner [1996].
FIGURE 2.26 – Évolution de la colonne de vapeur d’eau dans la région polaire Nord au cours du
printemps en fonction de la latitude et de la longitude solaire (année martienne 25) obtenue grâce
à l’instrument Thermal Emission Spectrometer (TES) de la sonde Mars Global Surveyor (MGS).
La colonne de vapeur d’eau précipitable atteint un maximum de 80 µm-pr à Ls 90◦ - 95◦. [Pankine
et al., 2010].
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Cycle du CO2 : Le dioxyde de carbone, constituant principal de l’atmosphère de Mars (Tab. 2.1),
est également soumis à des cycles saisonniers et des changements de phases [Leighton and Murray,
1966; Forget et al., 1998]. La pression partielle du CO2 gazeux étant élevée (abondance proche de
100%), sa condensation initiale dépend principalement de la variation des températures au cours
des saisons et sa sublimation dépend du bilan radiatif de la surface de la glace de CO2 (Fig. 2.25
(b)). La température d’équilibre de la glace de CO2 à la pression moyenne de Mars est de 150
K. Durant l’hiver boréal ces températures sont atteintes [Jakosky and Farmer, 1982; Forget et al.,
1995; Pankine et al., 2010] et la glace carbonique se dépose à la surface de la calotte polaire Nord
et dans les plaines alentours jusqu’à une latitude d’environ 50◦ [Kieffer and Titus, 2001; Appéré
et al., 2011].
La condensation massive du CO2 engendre de larges variations de la pression atmosphérique
entre 6 et 10 mbar au cours de l’année martienne observée par Viking [Tillman et al., 1993].
2.2.3.3 Modes d’accumulation de la glace d’eau
L’accumulation de glace à la surface de la calotte polaire Nord de Mars peut-être attribuée à
deux phénomènes :
– Précipitation de cristaux de glace formés dans l’atmosphère
Lorsque la pression partielle de vapeur d’eau atteint le point de condensation dans l’atmo-
sphère, des nuages de glace d’eau se forment. Ceux-ci sont fréquents à la surface de Mars
et sont de nature variée [Pearl et al., 2001; Neumann, 2003]. Dans la région polaire Nord de
Mars, on observe en hiver et au début du printemps d’imposants nuages appelés polar hoods
[Wang and Ingersoll, 2002; Smith, 2004; Tamppari et al., 2008] et au milieu du printemps
et en été des nuages de plus petites tailles mais de formes complexes [Wang and Ingersoll,
2002] (Fig. 2.27).
La teneur en poussière de l’atmosphère peut-être fortement amplifiée par des tempêtes qui
sont fréquentes et puissantes dans les régions polaires [Cantor et al., 2010]. Ces particules
fines peuvent constituer des noyaux de condensation pour la vapeur d’eau et conduire à la
formation de cristaux de neige [Kieffer and Titus, 2001; Clifford, 2000; Pearl et al., 2001;
Cantor et al., 2010]. Le lander Phoenix qui s’est posé dans la région polaire Nord (68◦
Nord - 233◦ Est) a réalisé une observation par lidar d’une possible chute de neige d’eau à la
surface. Les enregistrements rappellent des précipitations sous forme de fall streaks sur Terre
(Fig. 2.28) [Whiteway et al., 2009]. De la glace de CO2 peut également se condenser dans
l’atmosphère autour d’un embryon de condensation formé de poussière et de H2O [Forget
et al., 1998]. La chute de neige de CO2 n’a jusqu’à présent pas été observée.
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FIGURE 2.27 – Cartes du pôle Nord de Mars (Latitude = 45◦ - 90◦ Nord) à différentes longitudes
solaire permettant l’observation des nuages au-dessus de la calotte obtenues grâce à l’instrument
Mars Orbiter Camera (MOC) de la mission Mars Global Surveyor (MGS) [Wang and Ingersoll,
2002]. Les trous à hautes latitudes sur les cartes durant l’automne et l’hiver sont liés à l’absence de
données.
– Condensation à la surface de la calotte polaire
La glace d’eau peut également condenser directement à la surface et dans les porosités de la
calotte polaire lorsque la pression partielle de vapeur d’eau proche de la surface excède la
pression de saturation à la température de surface de la calotte [Arthern et al., 2000; Ivanov
and Muhleman, 2000; Greve et al., 2004; Ng and Zuber, 2006]. De plus, le point de conden-
sation de la vapeur d’eau est atteint avant celui du CO2 (Fig. 2.25). La vapeur d’eau présente
dans l’atmosphère au moment de la condensation de la glace carbonique à la surface peut
alors être piégée [Leighton and Murray, 1966; Appéré et al., 2011].
2.2.3.4 Les dépôts saisonniers et évolution de la calotte permanente
Les variations climatiques associées aux saisons entraînent des variations d’insolation qui per-
mettent en hiver l’accumulation de dépôts saisonniers à la surface de la calotte polaire Nord de
Mars et en été leur sublimation (Fig. 2.29 et 2.37 - Section 2.2.4.5). Ces dépôts sont essentielle-
ment composés de glace de CO2 mais également de glace d’eau [Appéré et al., 2011]. A la fin de
l’été, les températures deviennent suffisamment faibles à la surface de la calotte pour entraîner la
condensation de la vapeur d’eau (Ls = 150◦) [Montmessin, 2004; Pankine et al., 2010] puis de la
glace de CO2 dans laquelle est piégée de la glace d’eau (Ls = 180◦) [Jakosky and Farmer, 1982;
Forget and Pollack, 1996; Kieffer and Titus, 2001; Pankine et al., 2010]. Les dépôts atteignent une
extension maximum de 50◦ N vers Ls = 290◦ [James, 2001; Kieffer and Titus, 2001; Appéré et al.,
2011]. L’accumulation de glace de CO2 est de l’ordre de quelques centimètres, à basse latitude, à
1 m sur la calotte permanente [Smith et al., 2001].
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FIGURE 2.28 – Évolution du coefficient de rétrodiffusion (× 106 m−1.sr−1) de l’onde LIDAR à λr =
532 nm en fonction de l’altitude et du temps. Les enregistrements sont acquis par le lander Phoenix
à Ls = 127◦ [Whiteway et al., 2009]. L’image de gauche atteste de la présence de nuages dont la
base est située à 3 km d’altitude et d’un brouillard qui se forme près de la surface. L’image de
droite acquise quelques heures plus tard montre la migration des nuages vers le sol et la formation
de structures analogues aux fall streaks observées lors de précipitation de particules de glace sur
Terre.
FIGURE 2.29 – Images de la calotte polaire Nord de Mars durant le printemps et la présence des
dépôts saisonniers (Gauche) et durant l’été lorsque les dépôts saisonniers ont sublimé et laisse
apparente la calotte permanente (Droite) (Crédits : NASA/JPL/Malin Space Science Systems).
Le dépôt de la glace d’eau devance temporellement et spatialement le dépôt de la glace de
CO2. Ainsi, on observe une extension plus importante des dépôts de glace d’eau qui forment un
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anneau de glace d’extension entre 2◦ et 6◦ autour des dépôts de glace carbonique [Kieffer and
Titus, 2001; Wagstaff et al., 2008; Appéré et al., 2011]. L’augmentation des températures au début
du printemps entraine la sublimation de la glace de CO2 (arrêt de la condensation à Ls 30◦) qui
libère la glace d’eau qui peut alors sublimer lorsque le bilan d’énergie le permet. L’atmosphère se
charge en humidité et atteint un maximum à Ls = 90◦ (Fig. 2.26) [Pankine et al., 2010]. Une partie
de la vapeur d’eau est injectée dans l’atmosphère et alimente un nuage situé au-dessus de l’anneau
de glace d’eau et qui suit le retrait des dépôts saisonniers (Fig. 2.26) [Pankine et al., 2010]. Une
autre partie de la vapeur d’eau est transportée à plus haute latitude où elle re-condense à la surface
des dépôts de CO2 qui agissent comme un piège froid [Houben et al., 1997; Appéré et al., 2011].
La glace de CO2 disparait complètement entre Ls = 70◦ et 90◦ [Appéré et al., 2011].
FIGURE 2.30 – Évolution d’une portion (0◦ Ouest - 180◦ Ouest) de la calotte polaire Nord (images
MARCI, mission Mars Reconnaissance Orbiter (MRO)) entre Ls = 87◦ (gauche, haut) et Ls = 114◦
(gauche, bas). Les cadres noirs indiquent l’emplacement de la mesure de l’albédo de surface sur
trois zones d’intérêt. On remarque que l’albédo de la zone B change significativement entre les
deux observations contrairement à ceux des zones A et C (droite) [Cantor et al., 2010].
Durant l’été (90◦ < Ls < 180◦), l’albédo de la calotte résiduelle subit des changements qui sont
encore mal contraints et contradictoires [Bass et al., 2000; Hale et al., 2005; Langevin et al., 2005;
Calvin and Titus, 2008; Byrne et al., 2008; Cantor et al., 2010]. Au début de l’été, les mesures
spectroscopiques permettent d’observer une sublimation totale du givre d’eau saisonnier (jusqu’à
Ls≈ 120◦) laissant apparaître la glace de la calotte résiduelle sous-jacente composée de gros grains
de glace relativement pauvre en poussière [Langevin et al., 2005; Appéré, 2012]. Ces observations
attesteraient d’une ablation nette de la calotte permanente.
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Néanmoins, localement des zones d’albédos plus forts persistent partiellement ou tout au long
de l’été [Bass et al., 2000; James, 2001; Langevin et al., 2005; Byrne et al., 2008; Cantor et al.,
2010]. Bass et al. [2000] observent que le centre de la calotte présente un albédo plus élevé que
les régions alentours et agirait comme un piège froid d’accumulation de glace. Au solstice d’été
(Ls = 90◦ - 100◦), l’albédo de la calotte est minimum et associé à la sublimation de la glace, puis
celui-ci augmente au cours de l’été (Fig. 2.30) [Bass et al., 2000; James, 2001; Cantor et al., 2010].
Les observations de l’évolution de l’albédo à la fin de l’été sont contradictoires et peuvent être
associées à des perturbations de l’intensité lumineuse [Bass et al., 2000; Byrne et al., 2008; Cantor
et al., 2010]. Les observations de la calotte résiduelle sur plusieurs années attestent de la répétabilité
des changements d’albédo Bass et al. [2000]; Calvin and Titus [2008]; Byrne et al. [2008]; Cantor
et al. [2010]. Néanmoins, certaines études témoignent d’une augmentation de l’albédo de la glace
sur plusieurs années [Hale et al., 2005].
L’interprétation de ces changements est complexe. Une augmentation de l’albédo peut provenir
d’une condensation de la glace, d’une sublimation d’une couche de glace d’albédo plus faible, ou
du retrait d’une couche de poussière. De même, un albédo plus faible peut résulter d’une subli-
mation de grains de fort albédo, d’un métamorphisme de la glace, d’un dépôt de poussière [Hale
et al., 2005].
Actuellement, il apparaît que le bilan de masse de la calotte polaire Nord de Mars est mal
contraint [Fishbaugh et al., 2008; Banks et al., 2010].
2.2.3.5 Taux d’accumulation de la glace
La calotte polaire Nord de Mars se construit par accumulation de couches de glace résiduelles
qui persistent à la fin d’un cycle annuel de bilan de masse. Les processus d’accumulation et d’abla-
tion sont toujours actifs et la surface subit une modification continue. Les taux d’accumulation
peuvent être déterminés de plusieurs façons :
– Interprétation stratigraphiques
Comme en Antarctique, la calotte polaire Nord de Mars est constituée de couches de glace
dont les propriétés sont caractéristiques du climat. À la surface de la calotte, les couches de
glace et de poussières sont apparentes dans certaines zones que l’on nomment les dépressions
en spirales (Section 2.2.4.4) et les escarpements (Section 2.2.4.5). La stratigraphie peut être
analysée grâce aux données de topographie et d’imagerie (Fig. 2.20) [Laskar et al., 2002;
Milkovich and Head, 2005; Fishbaugh and Hvidberg, 2006; Milkovich and Head III, 2006;
Fishbaugh et al., 2010]. Ces exhumations de couches constituent un forage naturel qui per-
met d’accéder à l’enregistrement des conditions de dépôt en fonction du temps et d’étudier
l’évolution de la calotte.
L’alternance de couches plus ou moins épaisses et d’albédo variable (dû à la teneur en pous-
sière et/ou au métamorphisme des grains de glace) est supposée être reliée aux variations
climatiques qui sont associées aux changements orbitaux de la planète Mars [Laskar et al.,
2002]. Cette interprétation est complexe puisque la résolution des images ne permet pas tou-
jours de bien identifier les couches et de les associer à une date. De plus, l’ablation nette et
la géométrie du dépôt de la glace peuvent créer des discontinuités spatiales et temporelles
entre les couches [Milkovich and Head III, 2006].
Les taux d’accumulation sont calculés sur les 500 premiers mètres de la stratigraphie des
NPLD (≈ 850 Ma). Les auteurs [Laskar et al., 2002; Milkovich and Head, 2005; Fishbaugh
and Hvidberg, 2006; Milkovich and Head III, 2006; Fishbaugh et al., 2010] obtiennent des
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taux d’accumulation à long terme de 0,3 à 0,6 mm/an.
– Comptage de cratères
Le comptage des cratères et l’étude de leur forme (dégradée ou non) permet d’établir des
taux de resurfaçage de l’ordre de 1,2 à 4 mm/an [Herkenhoff and Plaut, 2000; Banks et al.,
2010]. Cette méthode permet d’estimer des taux d’accumulation de la glace à court terme
(10 - 20 Ma) [Banks et al., 2010]. Le principal problème de cette méthode est que la glace a
tendance à s’accumuler préférentiellement dans les dépressions et accélère l’oblitération des
cratères.
Il existe une différence d’environ un ordre de grandeur entre les taux d’accumulation déduits
de l’interprétation stratigraphique et ceux obtenus par comptage de cratères. Cette différence peut
exprimer, soit des biais d’interprétation pour les deux méthodes, soit elle traduit une accélération
récente du taux d’accumulation de la glace. Ceci confirme l’idée que le lien chronologique entre la
stratigraphie de la calotte polaire et les variations orbitales n’est pas trivial [Fishbaugh et al., 2010;
Sori et al., 2014] et traduit la complexité des processus d’ablation et d’accumulation des glaciers.
2.2.4 Figures morphologiques à la surface de la calotte polaire Nord de
Mars
2.2.4.1 Texture de surface
FIGURE 2.31 – Textures de surface de la calotte polaire Nord de Mars observées à partir d’images
MOC de la mission Mars Global Surveyor (MGS) [Thomas et al., 2000]. (a) Texture de surface
composée de creux et de bosses d’albédo différents (Ls = 120◦). La barre d’échelle équivaut à 200
m. (b) Texture composée de trous et de bosses d’albédo proche (Ls = 107◦). La barre d’échelle
correspond à 50 m. (c) Texture de la surface et des couches qui affleurent dans une dépression
topographique (Ls = 124◦). La barre d’échelle correspond à 100 m.
La calotte résiduelle présente une texture plus ou moins rugueuse selon les régions observées
(Fig. 2.31). Cette rugosité se traduit par l’alternance de trous (parfois les surfaces sont appelées
"cottage cheese"), de bosses et de fissures [Thomas et al., 2000; Milkovich and Head III, 2006].
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Les trous sont espacés d’une dizaine de mètres et peuvent atteindre une profondeur de 1 à 3 mètres
[Thomas et al., 2000]. Les couches de glace plus anciennes sous-jacentes sont découvertes dans les
creux et se caractérisent par des teneurs en poussières différentes et un degré de métamorphisme
des grains de glace plus avancé que les grains en surface [Banks et al., 2010].
Les rugosités de la glace peuvent présenter des linéations ou avoir une forme plus circulaire
(Fig. 2.31). Cette texture est interprétée comme étant le résultat d’une ablation différentielle de la
glace par sublimation analogue au processus à l’origine des trous d’ablation (ablation hollows) et
des coupelles d’ablation (suncups) [Milkovich and Head III, 2006; Banks et al., 2010; Massé et al.,
2010] qui sont des figures communes à la surface des glaciers terrestres [Betterton, 2001]. Cette
forme peut également être le résultat d’un transport éolien des particules de glace [Tanaka et al.,
2008].
La texture de surface permet de fournir des indices sur les facteurs physiques impliqués dans
les processus d’accumulation et d’ablation à la surface de la calotte. Au cours de sa formation, la
calotte polaire Nord de Mars a subi des conditions de dépôts différentes [Milkovich and Head III,
2006].
2.2.4.2 Frost streaks
FIGURE 2.32 – Frost streaks à la surface de la calotte polaire Nord de Mars (79,5◦ Nord - 339◦
Ouest - Image Viking 56B84, Ls = 132◦). Les flèches 1 et 2 indiquent des directions de stries. Les
anciennes traces de frost streaks sont symbolisées par un astérisque. Les couches exhumées à la
surface de la calotte sont indiquées par le symbole "L" [Howard, 2000].
Les frost streaks (ou stries de givre) sont des objets très fréquents à la surface de la calotte
polaire Nord de Mars (Fig. 2.32). Elles peuvent s’étendre sur plusieurs mètres à plusieurs dizaines
de kilomètres et présentent généralement une forme allongée [Howard, 2000]. Ces figures ont des
bords pointus et anguleux qui rappellent la forme en "flamme" des patchs de givre en Antarctique
(Fig. 2.8 - Section 2.1.2.3) [Cutts et al., 1979; Scambos et al., 2007].
L’albédo variable des stries (entre 0,3 et 0,5 [Howard, 2000]) indique soit une teneur différente
de poussière [Cutts et al., 1979; Howard, 2000] soit un métamorphisme des grains de glace [Warren
and Wiscombe, 1980; Kieffer, 1990; Fishbaugh et al., 2010]. De plus, il arrive parfois que de
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nouveaux dépôts laissent entrevoir d’anciennes stries sous-jacentes (Fig. 2.32). Ceci suggère que
les dépôts sont composés de glace optiquement transparente et/ou que la couverture des stries n’est
pas régulière. Dans tous les cas cette observation suggère que l’épaisseur des frost streaks est faible
[Howard, 2000].
Ces figures témoignent de l’activité éolienne à la surface de la calotte polaire Nord de Mars.
L’orientation de ces structures linéaires est un indice de la direction principale du vent. La grande
fréquence et la répartition presque homogène des frost streaks à la surface de la calotte polaire
permet d’établir une cartographie globale de la direction des vents (Fig. 2.22 (a) et (b)).
Si l’influence du vent est bien établie, le mode de formation, la période de formation et la
composition des frost streaks restent incertains [Howard, 2000].
On suppose qu’elles se forment soit par condensation de givre directement à la surface [Kieffer,
1990; Howard, 2000; Scambos et al., 2007], soit par transport de particules de glace si le vent est
suffisamment puissant [Pollack et al., 1976; Thomas, 1979; Howard, 2000]. Le manque d’études à
long terme de ces structures ne permet pas de conclure sur une période favorable à leur formation.
Il apparaît tout de même que les stries s’observent tout au long de l’année mais sont davantage
visibles en été [Howard, 2000]. Si certaines sont éphémères, de larges frost streaks peuvent per-
sister d’une année sur l’autre [Howard, 2000; Scambos et al., 2007] traduisant la variabilité de la
fréquence et de l’intensité des évènements à l’origine de leur formation. Ainsi, les dépôts peuvent
potentiellement être composés de glace d’eau, de glace de CO2 et de poussière.
2.2.4.3 Petites ondes topographiques
De petites ondes topographiques, également appelées ondulations dans la littérature, ont été
décrites à la surface de la calotte polaire Nord de Mars (Fig. 2.33) [Cutts et al., 1979; Squyres, 1979;
Howard et al., 1982; Howard, 2000]. Elles ont une longueur d’onde de 8 à 12 km, une amplitude
variant de 10 à 100 m et une extension latérale pouvant atteindre 100 km [Howard, 2000]. Elles se
forment en séries de plusieurs ondes et sont généralement sub-parallèles à la direction des grandes
ondes topographiques et se développent presque perpendiculairement à la direction principale des
vents [Cutts et al., 1979; Squyres, 1979; Howard, 2000].
De nombreuses interprétations ont été proposées pour expliquer cet objet mais jusqu’à présent
aucune conclusion n’est effective. Parmi celles-ci :
– Les crêtes correspondent à l’avancée et au recul périodique de la calotte polaire [Cutts et al.,
1979].
– Les grandes ondes topographiques migrent en direction du pôle et les ondulations sont les
marqueurs des anciennes positions des grandes ondes [Squyres, 1979].
– Les petites ondes topographiques se forment sous l’influence de l’écoulement du glacier
[Budd et al., 1986].
– Les ondulations sont des reliquats des dépressions des grandes ondes topographiques qui se
sont fermées par relaxation visqueuse de la glace [Pathare and Paige, 2005]
– Le remplissage par de la glace et de la poussière d’anciennes dépressions sont à l’origine de
ces ondes [Rodriguez et al., 2007]
– Les petites ondes topographiques résultent de l’interaction entre des ondes atmosphériques et
la surface de la glace. Les grandes ondes topographiques pourraient être à l’origine d’ondes
stationnaires à l’aval des crêtes [Howard, 2000; Smith et al., 2013].
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FIGURE 2.33 – Observation de petites ondes topographiques à la surface de la calotte polaire Nord
de Mars (mosaïque d’images Viking acquises durant le printemps) [Cutts et al., 1979]. Ces petites
ondes se situent entre les grandes dépressions en spirales à plus grande longueur d’onde.
2.2.4.4 Grandes ondes de sédimentation
La forme de surface de la calotte polaire Nord de Mars est dominée par la présence de grandes
ondes topographiques en forme de spirales (Fig. 2.18, 2.19). Ces ondes topographiques ont une
longueur d’onde d’environ 20 et 70 km, une amplitude de plusieurs centaines de mètres et une
extension latérale de quelques kilomètres à plusieurs centaines de kilomètres [Howard, 1978; Cutts
et al., 1979; Squyres, 1979; Howard, 2000].
La crête de ces grandes ondes topographiques se développe avec un angle d’environ 90◦ par
rapport à la direction principale des vents (Fig. 2.34) [Howard, 2000]. Cet angle ne varie pas en
fonction de la latitude (Fig. 2.34 (b) et (d)). Ces mesures et la forme en spirale des ondes attestent
de sa dépendance au vent comme suggéré par [Howard et al., 1982; Howard, 2000; Smith and Holt,
2010; Smith et al., 2013].
Il apparaît également que la pente sous le vent est généralement plus forte (2◦ à 15◦) que la
pente face au vent (0,5◦ - 7◦) [Blasius et al., 1982; Howard, 2000; Pathare and Paige, 2005].
Les grandes ondes topographiques se caractérisent par une composition de surface et un albédo
différents sur les deux faces. Les pentes faces au vent et les sommets sont recouverts par de la glace
tandis que sur les faces raides sous le vent, les couches de glace plus ou moins riches en poussières
de la calotte sont apparentes [Cutts et al., 1979; Howard et al., 1982; Massé et al., 2010; Milkovich
and Head, 2005].
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FIGURE 2.34 – Orientations des lignes de vent par rapport aux crêtes des grandes ondes de sédi-
mentation. (a) Schéma indiquant l’angle ς qui correspond à la mesure de l’angle entre les lignes
de vents (flèches noires) et la limite entre la zone d’accumulation et la zone d’érosion des grandes
ondes de sédimentation (pointillés noirs). L’angle est positif dans le sens inverse de la rotation de
la planète (indiqué par la flèche noire en bas à droite). La direction Nord-Sud en chaque point
de mesure est représentée par des lignes grises pointillées. Les cercles gris correspondent à la la-
titude. (b) Angle que j’ai mesuré pour chaque strie de vent cartographiée sur la carte 2.22 (a) à
proximité d’une dépression topographique en fonction de la latitude et hors zone grise. L’incerti-
tude sur la mesure est estimée à ± 5◦. (c) Histogramme des angles ς mesurés. (d) Représentation
par des boîtes à moustache des angles ς mesurés en fonction de la latitude. Les bords horizontaux
des rectangles correspondent au premier et troisième quartile. La ligne horizontale qui coupe le
rectangle indique la médiane des valeurs, les extrémités des segments inférieurs et supérieurs au
rectangle représente respectivement le premier et neuvième décile des valeurs et enfin, les points
correspondent aux valeurs hors bornes.
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FIGURE 2.35 – Principaux agents physiques impliqués dans la formation des grandes ondes de
sédimentation. (a) Variation de l’insolation entre les faces exposées à l’équateur plus raides et
celles exposées au pôle plus douces. (b) Contraste d’albédo entre les faces amonts et avals. (c)
Transport de vapeur d’eau par le vent à la surface de la calotte.
L’origine et la dynamique de ces structures a longtemps alimenté les débats et a fait l’objet de
nombreuses descriptions et de modélisations numériques :
– Les dépressions résultent de surges glaciaires [Weijermars, 1986].
– L’insolation de la face au Soleil (tournée vers l’équateur) est plus intense et favorise la subli-
mation de la glace et l’exhumation des couches riches en poussière. Cette action est ampli-
fiée par le contraste d’albédo entre les faces orientées vers le pôle et les faces orientées vers
l’équateur et mène à une migration vers le pôle des dépressions (Fig. 2.35 (a) et (b)) [Cutts
et al., 1979; Squyres, 1979; Pathare and Paige, 2005].
– Sous l’influence du vent, le matériel érodé (par transport de particule ou sublimation) est
redéposé sur les faces amonts suivantes des grandes ondes topographiques. Cette géométrie
d’accumulation et d’ablation engendre la migration vers le pôle des grandes ondes topogra-
phiques [Howard et al., 1982; Howard, 2000].
– Les ondes topographiques résultent d’un modèle qui couple (1) l’accumulation de la glace
sur les faces amonts des ondes et une ablation par sublimation sur les faces avals, à (2) un
écoulement de la glace des zones d’accumulation vers les zones d’ablation [Fisher, 1993].
– La formation de dépressions est le résultat d’un transport de la vapeur d’eau par le vent et
d’une anomalie d’albédo. L’albédo plus faible favorise la sublimation de la glace [Ivanov
and Muhleman, 2000; Ng and Zuber, 2006]
– Incision des couches de glace (NPLD) de la calotte polaire Nord de Mars par l’action du
vent [Rodriguez et al., 2007; Tanaka et al., 2008].
Les profils radars de la calotte polaire Nord de Mars ont récemment révélés que ces structures
migrent à contre-sens du vent au fur et à mesure de leur construction et ne sont pas des incisions
dans les couches de glace existantes [Ivanov and Muhleman, 2000; Ng and Zuber, 2006; Rodri-
guez et al., 2007; Tanaka et al., 2008]. Cette dynamique est une réponse à l’asymétrie du processus
d’accumulation et d’ablation (Fig. 2.36 (b) et (c)) [Smith and Holt, 2010; Smith et al., 2013]. En
effet, les radargrammes révèlent des discontinuités stratigraphiques entre les ondes de sédimenta-
tion qui traduisent une accumulation nette de la glace sur la face amont et une ablation nette sur la
face aval [Howard et al., 1982; Howard, 2000; Ivanov and Muhleman, 2000; Ng and Zuber, 2006;
Smith and Holt, 2010; Massé et al., 2010, 2012; Smith et al., 2013].
Cette observation est en accord avec l’hypothèse de redistribution et de migration des grandes
ondes de sédimentation proposée par Howard et al. [1982].
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FIGURE 2.36 – Structure interne et dynamique des grandes ondes de sédimentation. Les figures
présentés sont issues de Smith et al. [2013]. (a) Nuage dans une dépression entre deux grandes
ondes de sédimentation (Portion d’une image THEMIS VIS acquise à Ls = 90,6◦ et à 87◦ Nord
- 82◦ Est). Le long de la pente la plus raide (à gauche - exhumation des couches de poussière et
de glace) le vent accélère (régime super-critique) jusqu’au fond de la dépression (X) et forme des
stries. L’écoulement ralentit (régime sub-critique) à l’approche de la pente amont de l’onde sui-
vante formant un nuage (tirets noirs). D’après les ombres, le nuage se forme proche de la surface.
Cette écoulement est caractéristique des sauts catabatiques. (b) Profil topographique représenté par
une ligne noire sur (a). Les marques "X", "X’" et "X”" indiquent les minima topographiques. (b)
Portion d’un radargramme SHARAD (1294501) (mission MRO) le long des grandes ondes de sé-
dimentation. Les réflecteurs (couleur claire) reflètent la stratigraphie des ondes de sédimentation
de glace et la migration des crêtes vers l’amont. (d) Interprétation stratigraphiques des réflecteurs
du radargramme présentés en (c). Les discontinuités stratigraphiques (traits rouges pleins et tirets)
et les variations d’épaisseur entre les réflecteurs (traits jaunes) traduisent des processus complexes
d’accumulation et d’ablation de la glace. (e) Schéma de principe de la dynamique des grandes
ondes de sédimentation associé à des sauts catabatiques. Le vent accélère sur les pentes avals et
raides des grandes ondes de sédimentation provoquant une sublimation accrue de la glace et une
exhumation des couches (rouge) et des discontinuités stratigraphiques en profondeur (orange). Sur
la pente amont l’épaisseur de l’écoulement augmente brutalement et engendre la formation d’un
nuage qui favorise le dépôt de glace sur cette zone par condensation à la surface et/ou précipitations
(bleu). Sur le plateau le régime de vent est sub-critique et ne provoque pas de variations topogra-
phiques majeures (vert). L’accumulation asymétrique de glace provoque la migration à contre-sens
des grandes ondes de sédimentation.
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Ainsi, la dynamique des grandes ondes de sédimentation est contrôlée par l’action combinée
des vents catabatiques et de la sublimation de la glace sur la face sous le vent et le re-dépôt de la
glace sur la face amont suivante [Howard, 1978, 2000; Smith and Holt, 2010; Smith et al., 2013]. Il
apparaît que d’autres facteurs tels que l’insolation et le contraste d’albédo favorisent ce processus
éolien (Fig. 2.35).
L’observation de nuages présents dans les creux des grandes ondes topographiques est une
preuve de la forte interaction de ces figures glacées avec l’atmosphère (Fig. 2.36 (a)). Smith et al.
[2013] proposent que ces nuages correspondent à l’expression d’un écoulement de type saut cata-
batique (Section 2.1.2.1) [Pettré and André, 1991] qui favorise l’érosion de la glace sur la face aval
[Spiga et al., 2011] et l’accumulation sur la face amont (Fig. 2.36 (b)). Des structures sédimentaires
que l’on observe sous l’eau (lit de rivières ou fonds sous-marins), connues sous le terme de cyclic
steps, présentent une dynamique analogue aux grandes ondes de sédimentation sur Mars [Kostic
et al., 2010; Cartigny et al., 2011; Smith et al., 2013].
Les ondes de sédimentation se construisent sur une épaisseur d’environ 600 m sous la surface.
La vitesse de migration de ces structures est estimée entre 0,20 mm et 16 cm/an [Smith and Holt,
2010; Smith et al., 2013]. L’écoulement de la glace accélère au niveau des zones d’ablation et
participe à lisser la surface [Fisher, 2000; Hvidberg, 2003; Pathare and Paige, 2005]. Néanmoins,
l’action de ce facteur est négligeable comparé aux processus qui contrôlent le bilan de masse en
surface [Hvidberg, 2003; Smith and Holt, 2015].
La diversité de l’architecture interne des grandes ondes de sédimentation témoignent de la va-
riabilité des processus d’accumulation et d’ablation de la glace spatialement et temporellement
[Smith and Holt, 2015]. L’initiation de ces structures implique nécessairement un changement
climatique majeur qui influence l’intensité du vent, le taux d’accumulation ou encore les tempéra-
tures. Les conditions ont été favorables à deux reprises dans l’histoire de la calotte pour former ces
structures (ondes de sédimentation enfouies) [Smith and Holt, 2010, 2015]. Cette accumulation
asymétrique complique l’interprétation temporelle des couches stratigraphiques puisque l’accu-
mulation n’est pas strictement horizontale au cours de l’histoire de la calotte polaire Nord [Laskar
et al., 2002; Milkovich and Head, 2005; Fishbaugh and Hvidberg, 2006; Milkovich and Head III,
2006; Fishbaugh et al., 2010]. La compréhension de la dynamique et des processus impliqués dans
la formation des grandes ondes de sédimentation, apparait primordiale pour la compréhension de
la dynamique glaciaire.
2.2.4.5 Escarpements et chasmas
Localement, les bordures de la calotte polaire Nord de Mars sont caractérisées par d’imposants
escarpements qui ont parfois une forme en arc de cercle (2.37) [Howard, 1978; Cutts et al., 1979;
Blasius et al., 1982; Tanaka et al., 2008; Massé et al., 2012]. Les escarpements présentent des
pentes très fortes (> 20◦) [Howard, 2000; Pathare and Paige, 2005] et sont incisés dans la glace
jusqu’à exhumer les couches de l’Unité Basale [Fishbaugh and Head, 2005; Tanaka et al., 2008;
Putzig et al., 2009] (Fig. 2.20 - Section 2.2.2).
Leur formation est soumise à débat entre une origine fluviale (surge glaciaire) [Clifford, 1987;
Benito et al., 1997] et une origine éolienne [Howard, 1978; Cutts et al., 1979; Howard et al.,
1982; Howard, 2000; Massé et al., 2010, 2012]. Néanmoins, l’observation accrue de frost streaks
[Howard, 2000] à l’amont et la présence fréquente de champs de dunes de sable à l’aval de ces
structures [Howard, 2000; Massé et al., 2010, 2012] atteste l’intensité des processus éoliens ac-
tuellement.
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FIGURE 2.37 – Escarpement en forme d’arc de cercle de la calotte polaire Nord de Mars.
(a) Portion d’image CTX (B16_015948_2650_XN_85N123W) acquise au début du printemps
(Ls = 26,5◦) lorsque les dépôts saisonniers sont toujours présents. (b) Portion d’image CTX
(D01_027776_2651_XN_85N121W) acquise par la sonde MRO en été lorsque le givre saison-
nier a sublimé (Ls = 131,6◦). La ligne noire correspond au profil AB présenté en (c). (c) Coupe
topographique le long du profil AB obtenu à partir d’un MNT MOLA (MGS). Les points gris
marquent les positions sur l’image (b) du minimum d’altitude de la dépression de la grande onde
de sédimentation et de l’escarpement.
Des bordures de glace très raides sont également observées sur des glaciers tropicaux dont le
bilan de masse est dominé par la sublimation, comme le Kilimandjaro par exemple [Mölg et al.,
2003; Kaser et al., 2004; Cullen et al., 2007].
Les escarpements bordent généralement de plus vastes dépressions que l’on nomme des Chas-
mas. Le plus spectaculaire est Chasma Boreale qui isole le lobe de Gemina Lingula du dôme
principal (Fig. 2.18 - Section 2.2.2). Il mesure plus de 500 km de long, peut être large de 100
km et atteint une profondeur de 2 km. Actuellement, Chasma Boreale constitue un vaste bassin
de drainage des vents catabatiques (Fig. 2.22) qui favorise la formation de dunes de sable dans
la dépression [Howard, 2000]. Néanmoins, comme pour les escarpements, une origine impliquant
un phénomène fluvial [Clifford, 1987; Benito et al., 1997; Anguita et al., 2000], éolien [Howard,
1978, 2000; Warner and Farmer, 2008] ou les deux [Fishbaugh, 2002] est envisagée pour cette
vaste structure.
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2.3 Conclusion
Les interactions entre l’atmosphère et la cryosphère sont à l’origine d’objets morphologiques
très variés. Ceux-ci traduisent le degré d’implication relatif des différents agents de l’accumulation
et de l’ablation dans leur formation en fonction des forçages climatiques locaux ou à l’échelle des
calottes. Le vent entraine une redistribution hétérogène de la glace à la surface des glaciers. Cette
redistribution implique aussi bien le transport de particules que l’advection de la vapeur d’eau et a
une influence primordiale pour la détermination du bilan de masse de surface [Rémy and Frezzotti,
2006; Das et al., 2013].
À la surface des calottes polaires martienne et antarctique, on observe des processus d’accu-
mulation et d’ablation similaires. Le changement de phase par sublimation et condensation joue
un rôle non négligeable dans la formation d’objets glaciaires en Antarctique (zone de glace bleue,
surface vitrifiée) mais domine surtout le cycle d’accumulation et d’ablation de la calotte polaire
Nord de Mars.
En Antarctique le transport de particules constitue le processus de remobilisation des dépôts
le plus actif. L’accumulation non homogène provoque un métamorphisme par sublimation plus in-
tense des grains situés dans les zones de faible accumulation. L’augmentation de la taille de grains
provoque un retro-contrôle positif. La diminution de la rugosité de surface ne favorise pas le dé-
pôt de particules et la diminution de l’albédo engendre une augmentation de l’énergie absorbée et
disponible pour la sublimation. À l’inverse, les zones d’accumulation sont caractérisées par des
micros à macros rugosités (sastrugi) constituées de neige à grains fins. Les caractéristiques phy-
siques et optiques de ces surfaces permettent leur détection par télédétection et leur cartographie à
l’échelle du continent.
L’écoulement de la glace étant négligeable à la surface de la calotte polaire Nord de Mars,
ce sont les processus de surface qui contrôlent la forme. Même s’il persiste des incertitudes sur
le mode de formation de certains objets (Chasmas ou escarpements), la présence de puissants
vents catabatiques et l’abondance d’indices morphologiques à différentes échelles (stries de givre,
grandes ondes de sédimentation) attestent du rôle primordial du vent dans le contrôle des objets de
surface.
Des études relativement récentes ont révélées le développement de grandes ondes de sédimen-
tation de glace à la surface de l’Antarctique (mégadunes [Fahnestock et al., 2000; Frezzotti et al.,
2002] et à la surface de la calotte polaire Nord de Mars (grandes ondes de sédimentation [Howard,
2000; Smith and Holt, 2010; Smith et al., 2013]). Leur dynamique est le résultat d’une accumula-
tion asymétrique de la glace entre les faces amonts et avals des ondes conduisant à une migration
dans le sens contraire du vent. Cette dynamique singulière est attribuée à l’interaction complexe
entre le vent, la topographie et les processus d’accumulation de la glace. Celles-ci n’avaient aupa-
ravant jamais été décrites pour des figures éoliennes. L’occurrence de formes aux caractéristiques
analogues dans deux environnements différents peut permettre d’apporter des contraintes sur les
facteurs de leur formation.
Il apparait que même si les objets glacés de type "dune" présentent des similitudes avec les
dunes de sables éoliennes et sous-marines, le caractère thermodynamiquement instable de la glace,
impliquant des processus de métamorphisme et de changements de phase, confère une physique et
des caractéristiques singulières aux formes créées à la surface des glaciers.
La diversité et l’abondance des objets créés par l’interaction entre les vents et la cryosphère té-
moignent de la complexité des processus redistribution de la neige en surface et de son importance
pour la contrainte du bilan de masse des glaciers.
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Chapitre 3
Les ondes de sédimentation à la surface de
la calotte polaire Nord de Mars
La calotte polaire Nord de Mars et la calotte Antarctique présentent de nombreuses similitudes.
En effet, elles interagissent avec une atmosphère froide et sèche, les taux d’accumulation de glace
sont à leurs surfaces très faibles et elles sont sujettes à un régime de vents catabatiques puissants et
presque continus. La similitude de ces environnements peut mener au développement, à la surface
de ces glaciers, de formes similaires qui résultent d’interactions complexes entre la cryosphère et
le vent.
Les ondes de sédimentation illustrent parfaitement ces interactions rétroactives entre l’accumu-
lation de la glace et l’écoulement du vent au-dessus à la surface d’une calotte.
Elles ont été décrites pour la première fois en Antarctique et nommées mégadunes (Section
2.1.3.5) [Fahnestock et al., 2000; Frezzotti et al., 2002]. Leurs dimensions et leur dynamique inha-
bituelles pour des formes éoliennes attestent que des mécanismes différents ou complémentaires
de ceux qui interviennent dans les dunes sédimentaires "classiques" sont impliqués dans leur dé-
veloppement. Actuellement, ces mécanismes restent mal contraints mais impliquent probablement
la redistribution de la glace par le vent, le métamorphisme de la glace et des effets rétroactifs
dynamiques et thermiques entre la surface glacée et la couche limite dynamique de l’atmosphère
[Frezzotti et al., 2002; Anschütz et al., 2006; Courville et al., 2007]. La difficulté d’accès de ces
zones est un frein pour apporter des contraintes sur ces mécanismes.
La surface de la calotte polaire Nord de Mars est dominée par d’imposantes structures topo-
graphiques nommées "dépressions en spirales" (Section 2.2.4.4). L’analyse morphologique de ces
grandes ondes topographiques a permis de supposer que la dynamique de ces objets pouvait être
similaire à celle des mégadunes en Antarctique [Howard, 2000; Fisher, 2000]. Il a fallu attendre
l’arrivée de données radar pour confirmer que ces ondes topographiques correspondent effective-
ment à des ondes de sédimentation qui migrent à contre-sens des vents catabatiques [Smith and
Holt, 2010]. Si l’analogie entre la dynamique des grandes ondes de sédimentation à la surface de
la calotte polaire Nord de Mars et celles des mégadunes est établie [Smith and Holt, 2010; Smith
et al., 2013] aucune étude ne s’est attachée à comparer la morphologie des ondes de sédimentation
martiennes et terrestres.
À la surface de la calotte polaire Nord de Mars, on observe également des petites ondes to-
pographiques superposées aux grandes ondes de sédimentation [Cutts et al., 1979; Howard, 2000;
Smith et al., 2013] qui présentent aussi des similitudes morphologiques avec les mégadunes antarc-
tiques. Les hypothèses proposées quant à l’origine de ces structures sont variées (Section 2.2.4.3)
[Cutts et al., 1979; Squyres, 1979; Pathare and Paige, 2005; Rodriguez et al., 2007; Howard, 2000;
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Smith et al., 2013], mais jusqu’à présent aucune n’a été confirmée.
L’étude du développement de ces ondes à la surface des calottes polaires martiennes et ter-
restres constitue un enjeu fondamental pour comprendre les processus d’accumulation de la glace
en fonction des variations climatiques et évaluer la dynamique glaciaire à l’échelle globale [Frez-
zotti et al., 2002; Rémy and Frezzotti, 2006].
Afin de contraindre la morphologie et la dynamique des petites ondes topographiques à la
surface de la calotte polaire Nord de Mars, nous avons mené une étude impliquant des données
radar, de topographie, d’imagerie et de spectroscopie. Ces données sont obtenues sur Mars par
des instruments de télédétection à bord des sondes en orbite autour de la planète. Les données et
les méthodes utilisées pour étudier la surface de la calotte polaire martienne sont présentées dans
la première partie de ce chapitre. L’analyse morphologique et spectroscopique des petites ondes
topographique fait l’objet de la seconde partie du chapitre. Enfin, dans la troisième partie de ce
chapitre, les résultats obtenus sont confrontés à différentes interprétations et comparés aux études
réalisées précédemment sur les grandes ondes de sédimentation martiennes et les mégadunes en
Antarctique. Cette étude a fait l’objet d’une publication qui est présentée en Annexe A.
3.1 Données et méthodes d’analyse
3.1.1 Acquisition et interprétation de données
3.1.1.1 Télédétection
L’étude de la surface de la calotte polaire Nord de Mars est possible grâce aux données de télé-
détection acquises par les sondes en orbite autour de la planète. La télédétection désigne l’ensemble
des techniques permettant d’étudier la surface ou l’atmosphère d’un corps à distance à l’aide d’un
instrument. La mesure peut être active. Dans ce cas, l’instrument de mesure émet une onde puis
mesure le signal réfléchi par la surface du corps. Le radar et le lidar reposent sur ce principe. La
mesure peut également être passive, c’est-à-dire que l’instrument mesure l’énergie émise ou réflé-
chie par la surface du corps. Dans ce cas la source lumineuse est le Soleil. C’est le cas par exemple
de la spectro-imagerie.
Les instruments à bord des orbiteurs martiens ont permis l’accès à un grand volume de don-
nées pour des domaines d’exploration variés. Ainsi, nous avons à notre disposition des données
topographiques, des radargrammes et des images dans une large gamme spectrale. Jusqu’à présent,
bien que des missions spatiales impliquant un lander ou un rover aient accomplis leurs missions,
les mesures in-situ restent très limitées et apportent peu de contraintes sur l’environnement polaire
martien. Le lander Viking 2 (48◦ N - 134◦ E) a permis l’observation de la condensation saisonnière
de la vapeur d’eau lors de l’hiver Nord [Svitek and Maurray, 1990]. Le lander Phoenix s’est posé
dans une région polaire proche de la calotte Nord de Mars (68◦ N - 233◦E). Cette mission a no-
tamment permis la confirmation de la présence de glace dans le sol proche de la surface [Kossacki
and Markiewicz, 2009] et l’observation par mesure laser d’une possible précipitation de grains de
glace [Whiteway et al., 2009].
3.1.1.2 Paramètres d’observations
La géométrie d’acquisition en télédétection est fondamentale pour la calibration et l’interpré-
tation des données. En effet, que ce soit en mode passif ou actif, le signal enregistré par le capteur
correspond à un flux d’énergie dont l’intensité dépend notamment de la position relative de la
source et du capteur par rapport à la cible observée.
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FIGURE 3.1 – Paramètres d’observation en télédétection (modifié de Verpoorter [2009]).
L’observation est caractérisée par quatre paramètres géométriques (Fig. 3.1) :
– L’angle d’incidence solaire θi correspond à l’angle que forment la source lumineuse et la
normale au point d’incidence. Cet angle correspond à l’angle d’illumination de la scène par
le Soleil (Eq. 3.1). Il est dépendant de la latitude θ de la cible observée, de la déclinaison
solaire en fonction de la saison δ (Eq. 3.2) et de l’angle horaire h (Eq. 3.3 avec LT l’heure
locale d’observation).
cosθi = cosθcosδcosh+ sinθsinδ (3.1)
δ = arcsin(sinψsinLs) (3.2)
h =
(LT −12)pi
12
(3.3)
– L’angle d’émergence θr correspond à l’angle que forment la direction d’observation du cap-
teur et la normale à la surface. Si l’angle est nul alors l’observation s’effectue au nadir.
– L’angle d’azimuth relatif φ est l’angle entre la position de la source et la position du capteur
projeté sur un plan horizontal.
– L’angle de phase g correspond à l’angle entre le rayon incident et le rayon émergent. Cet
angle est une combinaison des trois angles présentés précédemment (Eq. 3.4).
g = cosθicosθr + sinθisinθrcosφ (3.4)
3.1.1.3 Base de données et interprétation
Système d’Information Géographique : L’interprétation des données des sondes en orbite au-
tour d’une planète est facilitée par leur mise en relation au sein d’une base de données géoréfé-
rencée que l’on nomme Système d’Information Géographique (SIG). Un SIG permet la gestion,
le traitement et la visualisation de données d’origines diverses liées au sein d’un environnement
spatialement référencé.
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Deux types de données peuvent être inclus sous un SIG :
– Le mode raster : les images ou photos sont représentées par une grille composée de cellules.
A chaque cellule correspond une valeur et la résolution du raster correspond à la taille de la
cellule. La table attributaire associée est liée au raster et ne peut être modifiée directement.
– Le mode vectoriel : les éléments sont représentés sous forme de points, de lignes et de poly-
gones (shapefile). À chaque fichier de forme est associée une table attributaire qui regroupe
l’ensemble des éléments relatifs au même thème et peut être modifiée simplement.
Au cours de cette thèse, le logiciel ArcGIS (ESRI) a été utilisé pour co-registrer et analyser les
données de topographie, de radar et d’imagerie.
Géoréférencement et projection : Avant d’intégrer des données au sein d’un SIG, il est néces-
saire de les géoréférencer et de les projeter.
Le système de coordonnées géographiques (géoréférencement) permet d’attribuer à chaque
point ou cellule une référence spatiale qui correspond à sa position sur la planète (latitude - lon-
gitude). Les données martiennes sont généralement géoréférencées selon le système d’ellipsoïde
sphérique Mars 2000 (la planète est considérée comme une sphère de rayon 3396,19 km). Ce
système de coordonnées géographiques est disponible sur le site de l’USGS Pigwad (http://
webgis.wr.usgs.gov/pigwad/tutorials/planetarygis/arcmap_projections.htm) et est
intégré dans le SIG de manière à placer le méridien principal à 0◦ (les longitudes s’étendent de -
180◦ à + 180◦).
Le système de coordonnées projetées (projection) correspond quant à lui à la représentation de
la surface de la planète sur un plan (x, y). La projection vise à conserver au mieux les caractéris-
tiques géométriques de la surface (projection équivalente ou conforme). La projection stéréogra-
phique polaire est une projection centrée autour du pôle qui limite la déformation de la surface sur
cette zone (les angles sont conservés - projection conforme).
Il arrive qu’un décalage spatial persiste entre les données ou que l’on souhaite intégrer une
carte issue de la bibliographie dans le SIG. Pour cela il est possible de réaliser le géoréférencement
manuellement en utilisant des points de calage. Le principe consiste à identifier un maximum de
points de correspondance entre une donnée correctement géoréférencée et l’image à intégrer. Ces
points sont reliés pour définir la position correcte des pixels de l’image non géoréférencée.
Mise en relation des données et cartographie : La superposition des informations en couches
au sein d’un même contexte spatial facilite la mise en relation des données entre elles et leurs in-
terprétations relatives. L’ensemble des données de télédétection présentées dans cette thèse ont été
intégrées dans des SIG. Chaque jeu de données (topographie, radar, imagerie) apporte des infor-
mations différentes et complémentaires pour la compréhension des phénomènes morphologiques
et géologiques à la surface de la planète.
Le logiciel ArcGIS dispose de fonctionnalités dédiées à l’analyse cartographique qui per-
mettent de créer, modifier, extraire des informations et agencer les données rasters et vectorielles
(ArcMap, ArcCatalog et ArcToolbox). Dans le cas où une fonctionnalité n’est pas présente au sein
de la suite ArcGis, la conversion des données au format ASCII permet leur manipulation simple
comme par exemple pour le traitement des rasters.
La cartographie permet de mettre en valeur une ou plusieurs informations géoréférencées. Par
exemple, l’étude de l’image d’un objet corrélée à l’information topographique de la zone permet à
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la fois de caractériser la texture de surface de l’objet ainsi que ses dimensions et sa forme. La nu-
mérisation de l’information est exportée sous forme de cartes ou de coupes dans le but d’expliquer
les processus qui contrôlent les formes de surface.
3.1.2 Spectrométrie de la glace
La glace est un matériau très instable qui peut subir des métamorphoses dès sa formation.
Le degré de métamorphisme de la neige traduit les caractéristiques de l’environnement comme
la température ou l’action du vent sur l’interface. Il traduit également l’âge de la glace depuis
son dépôt et peut apporter des contraintes sur le taux d’accumulation de glace. Les propriétés
physiques et optiques de la surface glacée dépendent de son degré de métamorphisme et peuvent
être observées à distance à l’aide de la spectrométrie qui est une technique de télédétection passive.
3.1.2.1 La spectrométrie en réflectance
Le rayonnement électromagnétique : Le rayonnement électromagnétique a une nature ondula-
toire et corpusculaire. Ce rayonnement transporte de l’énergie sous forme de photons dans le vide
ou dans un milieu matériel. Le caractère ondulatoire du rayonnement électromagnétique résulte
du couplage entre la propagation d’un champ magnétique et d’un champ électrique oscillants à la
même fréquence et orthogonaux entre eux. La direction du rayonnement est perpendiculaire à ces
deux champs et évolue dans le même sens. Les ondes sont caractérisées par leur longueur d’onde
λr qui est fonction de la fréquence de propagation f w et de la célérité de la lumière (c ≈ 3 × 108
m.s−1) (Eq. 3.5).
λr =
c
f w
(3.5)
La décomposition du rayonnement selon les longueurs d’ondes constitue le spectre électroma-
gnétique (Fig. 3.2). Les gammes spectrales qui nous intéressent ici sont le domaine visible (0,4 µm
≤ λr ≤ 0,8 µm) et le domaine proche infrarouge (0,8 µm ≤ λr ≤ 5,0 µm).
Interactions avec la matière et grandeurs radiométriques : Dans le vide, le rayonnement
électromagnétique se propage à la célérité de la lumière c. Lorsqu’il se propage dans un milieu, il
interagit avec le ou les matériaux rencontrés. La spectrométrie étudie ces interactions dans le but
de caractériser les propriétés chimiques et physiques du matériau.
Lorsqu’un rayonnement lumineux entre en contact avec un matériau, comme la glace par
exemple, une partie du rayonnement va être (Fig. 3.3) :
– réfléchie et/ou diffusée : le rayon incident après son interaction avec la surface est réfléchi
selon un angle d’émergence dans la direction de l’observateur et/ou réémis dans toutes les
directions par diffusion. La diffusion est fortement corrélée avec la longueur d’onde et la
rugosité de surface.
– absorbé : le rayon incident qui se propage dans un milieu d’indice optique n1 pénètre dans
un milieu d’indice n2. La variation des paramètres physico-chimiques provoque la réfraction
du rayon selon un angle θ2. Le rayon peut être absorbé en partie par le matériau. La réponse
du matériau à ce gain d’énergie se traduit par une émission qui peut-être thermique.
– transmis : une partie du rayonnement peut également être transmise vers les couches infé-
rieures.
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FIGURE 3.2 – Spectre du rayonnement électromagnétique (d’après Roy [2007]).
La valeur respective de ces grandeurs est fonction des propriétés de la surface, telles la rugosité,
et des propriétés physiques et chimiques du matériau. L’intensité de l’énergie reçue est dépendante
de l’angle d’incidence. En effet, l’énergie par unité de surface est plus importante pour une source
au zénith que rasant.
Le capteur permet l’analyse des propriétés de la surface par la mesure de l’énergie transportée
par le rayon émergeant. Il perçoit un flux dans toutes les directions de l’hémisphère supérieur.
Rapporté à une unité de surface, c’est ce que l’on nomme l’irradiance (en W.m−2). Lorsque cette
quantité est définie par rapport à l’angle solide du capteur dωr et par unité de longueur d’onde on
la nomme luminance spectrale (en W.m−2.sr−1.µm−1). L’angle solide correspond à la portion de la
surface éclairée et/ou observée par le Soleil dωi et par le capteur dωr (Fig. 3.1).
La normalisation de la luminance par l’éclairement solaire collimaté (la surface considérée
pour la luminance et l’éclairement est la même) afin de s’affranchir des propriétés de la source,
permet de définir la réflectance bidirectionnelle Rλ (Eq. 3.6 - Fig. 3.1). Elle correspond au flux
renvoyé par la surface en direction de l’observateur. Celle-ci est dépendante des angles d’incidence
θi et d’émergence θr.
Rλ (θi,θe,Φ,λ ) =
Luminance
Flux incident× cosθi (3.6)
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FIGURE 3.3 – Interactions entre le rayonnement électromagnétique et une surface. Le rayon tra-
verse d’abord un milieu d’indice optique n1 puis un milieu d’indice optique n2.
La fonction de distribution de la réflectance bidirectionnelle (BRDF) permet de caractériser
l’intensité du flux réémis pour différents angles d’observation. On distingue deux cas extrêmes :
– La surface est lambertienne c’est-à-dire que le flux est diffusé dans toutes les directions
(réémission isotrope). C’est un comportement typique des surface rugueuses.
– La surface est spéculaire c’est-à-dire que le flux est réfléchi dans une seule direction. C’est
un comportement typique des surfaces très lisses.
L’intensité du rayonnement lumineux réfléchi par la neige et la glace n’est pas isotrope d’obser-
vation (Fig. 3.4 et 3.5). Elle est caractérisée par une diffusion de la lumière intense dans la direction
avant [Warren, 1982; Dumont et al., 2010], c’est-à-dire que le maximum de flux est mesuré pour
un azimuth de 180◦ (Fig. 3.5). Dans le cadre d’une étude photométrique, la variation de l’angle
d’observation d’une même scène permet d’étudier les propriétés de la surface ou de l’atmosphère.
La réponse spectrale n’est pas la même en fonction de l’angle d’observation et de l’angle d’inci-
dence. Une surface de glace lisse se rapproche d’une surface spéculaire. Néanmoins, la neige et la
glace présentent souvent des rugosités qui modifient la BRDF de la glace (Section 5.2.2.5) [Leroux
and Fily, 1998; Warren et al., 1998; Zhuravleva and Kokhanovsky, 2011].
L’intégration de la réflectance sur tout l’hémisphère d’observation et pour toutes les longueurs
d’ondes permet de définir l’albédo bolométrique a. Ce rapport peut être défini simplement par
l’équation 3.7 et sa valeur est comprise entre 0 et 1. Si la valeur est de 1 alors l’intégralité du
rayonnement est réfléchie par la surface.
a =
Puissance réfléchie
Puissance reçue
(3.7)
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FIGURE 3.4 – (a) Zone de mesure des spectres. Les bâtons correspondent aux positions des points
de mesures (Font d’Urle, Plateau du Vercors). (b) Étalonnage du spectromètre par la mesure d’une
valeur de référence sur un spectralon (Font d’Urle, Plateau du Vercors). Mesures photométriques
effectuées sur une surface de neige à Font d’Urle (Plateau du Vercors) grâce à un spectromètre de
terrain (Section 3.1.2.3). (c) Schéma de la géométrie d’acquisition et des points de mesures. (d)
Spectres en réflectance obtenus pour certains points de mesures. On remarque que la réflectance
dépasse la valeur de 1. Ceci peut être attribué a une anisotropie de la réflectance et/ou une variation
de la vapeur d’eau entre la calibration et la mesure du spectre de l’échantillon. L’influence de celle-
ci provoque une variation du signal qui est bien visible aux fenêtres de longueur d’onde masquées
par un cadre gris transparent.
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FIGURE 3.5 – Valeur de la réflectance pour une longueur d’onde de la gamme visible (0,5 µm -
trait noir) et de la gamme proche infrarouge (1,1 µm - trait rouge) en fonction de la position de
l’observateur par rapport au Soleil. La position du maximum de réflectance coïncide avec le point
de mesure P1 (Eq. 3.4). La direction de la pente topographique et des sastrugi (axes parallèle et
perpendiculaire) est également indiquée.
3.1.2.2 Signature spectrale
Spectre : La valeur de la réflectance pour chaque longueur d’onde λr constitue le spectre du
matériau échantillonné (Fig. 3.6). Celui-ci traduit la capacité du matériau à réfléchir la lumière
en fonction de son coefficient d’absorption pour différentes fréquences d’oscillation de l’onde. La
forme du spectre est décrite d’une part par son continuum. C’est l’enveloppe globale du spectre
qui peut être représentée par une fonction mathématique [Clark and Kea, 1981; Clark and Lucey,
1984]. Le deuxième paramètre contrôlant la forme du spectre est l’absorption du rayonnement
pour des longueurs d’ondes particulières. Dans les gammes spectrales observées (visible et proche
infrarouge), l’absorption du rayonnement électromagnétique par la matière est essentiellement liée
à la vibration moléculaire [Hunt and Salisbury, 1971].
Chaque matériau est caractérisé par sa signature spectrale propre. Le spectre de la glace d’eau
est caractérisé par une valeur de la réflectance élevée dans le domaine visible et une chute de celle-
ci dans la gamme du proche infrarouge. Dans la gamme spectrale d’observation, quatre bandes
d’absorption principales sont recensées : 1,03, 1,25, 1,50 et 2,00µm (Fig. 3.6). Le spectre de la
glace de CO2 est caractérisé par de nombreuses bandes d’absorption. Afin d’éviter une ambiguïté
avec la glace d’eau, on utilise généralement la bande située à une longueur d’onde de 1,435 µm
pour détecter et quantifier l’abondance de la glace de CO2 sur Mars [Appéré, 2012].
L’étude de la forme du continuum et des bandes d’absorption (position et forme) permet d’obte-
nir des informations sur les propriétés de la surface. Afin d’analyser avec précision la forme d’une
bande d’absorption, il peut être utile de retirer le continuum du spectre [Clark and Mccord, 1982].
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FIGURE 3.6 – Spectres de glace d’H2O (noir) et de glace de CO2 (gris) acquis sur la calotte polaire
Nord de Mars respectivement à Ls = 119,2◦ et à Ls = 11,5◦ pour une position de 82◦ de latitude Nord
et de 0◦ de longitude. Le spectre de glace d’eau riche en poussière (gris clair) est acquis dans un
escarpement à une position de 81◦45 Nord et 16◦ Ouest (Ls = 119,2◦). Les positions des principales
bandes d’absorption de la glace d’eau (tirets noirs) et de la bande de CO2 à 1,43 µm généralement
utilisées pour l’étude spectrale (tirets gris) sont indiquées (Données : spectro-imageur OMEGA à
bord de la sonde Mars Express).
Paramètres influençant la forme des spectres de la glace :
• Abondance
Les interactions du rayonnement électromagnétique avec la matière se multiplient en fonction
de l’abondance de cette dernière dans la scène d’observation. Il en résulte que les bandes d’ab-
sorption s’approfondissent. L’estimation de leurs profondeurs est un moyen de quantification de
l’abondance de l’élément à la surface.
L’étude spectrale que nous avons menée implique la présence de la glace d’eau à la surface de
la calotte polaire Nord de Mars. En été (90◦ ≤ Ls ≤ 180◦), la calotte saisonnière de CO2 a tota-
lement sublimé [Appéré et al., 2011] et la glace d’eau saisonnière et permanente est observable
sur les zones d’accumulation. La glace d’eau est donc présente en abondance et sa signature do-
mine largement le spectre de réflectance sur les zones d’accumulation (Fig. 3.6). Néanmoins, la
présence de poussière à la surface tend à aplatir le spectre et à diminuer la profondeur des bandes
d’absorption et la valeur de la réflectance (Fig. 3.6). La bande à 1,50 µm est fréquemment utilisée
en télédétection pour identifier la présence de glace d’eau présente en surface.
• Granulométrie
La taille de grain influence fortement la forme du spectre [Warren, 1982]. En effet, elle contrôle
la distance optique parcourue par le rayonnement incident entre deux interfaces de grain. Au cours
de son parcours dans le grain, la proportion du rayonnement diffusé et absorbé dépend de la dis-
tance optique (taille du grain) et du coefficient d’absorption du matériau pour chaque longueur
d’onde [Clark and Lucey, 1984; Hapke, 2012]. La probabilité que les photons soient absorbés est
d’autant plus grande que le coefficient d’absorption est élevé pour la longueur d’onde considérée
et que la distance entre les deux bords d’un grain est longue. À l’inverse, l’interaction du rayon-
nement avec les interfaces de grains favorise la réflexion du rayonnement et diminue la probabilité
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d’absorption par le matériau. Ainsi, l’absorption est plus importante pour les grands grains que
pour les petits grains (Fig. 3.7).
FIGURE 3.7 – Effet de la granulométrie sur la réflectance spectrale [Roy, 2007].
FIGURE 3.8 – (a) Spectres de neige modélisés pour différentes tailles de grain [Nolin and Dozier,
2000]. (b) Relation entre la profondeur de la bande d’absorption à 1,25 µm et la taille de grain
déterminée à partir de la modélisation des spectres pour un mélange composé à 70% de glace
d’eau et 30% de poussière d’origine basaltiques (palagonite) [Brown and Calvin, 2012].
La neige et la glace peuvent présenter des formes et des textures extrêmement variées, dont la
taille de grain représente une notion floue [Aoki et al., 2000; Gallet, 2010]. Ainsi, il est difficile
d’interpréter la variation de la profondeur de bande d’absorption en termes de taille de grain au
sens strict, c’est pourquoi on préfère employer le terme de "taille optique" de grain. La taille op-
tique de grain correspond au trajet moyen du photon dans le pack de glace entre deux événements
de diffusion et il dépend de la composition de la glace, de la taille du cristal et de sa forme [War-
ren, 1982; Lucey and Clark, 1985; Nolin, 1998; Scambos et al., 2007; Painter et al., 2007]. Dans
les modèles de transfert radiatif, les grains de glace sont modélisés comme des sphères qui ont
le même rapport volume/surface que les grains du pack de neige [Wiscombe and Warren, 1980;
Nolin, 1998; Grenfell and Warren, 1999]. La taille de grain peut également être décrite par sa sur-
face spécifique (SSA pour Specific Surface Area) qui représente la surface de glace en contact avec
l’air par rapport à sa masse [Legagneux et al., 2002]. Cette définition permet de rendre compte de
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géométries de grains plus complexes et de la porosité de la neige afin de mieux définir les interac-
tions physico-chimiques entre l’air et le grain de glace. Afin d’évaluer cette grandeur, des études
théoriques [Gallet et al., 2009; Picard et al., 2009], de spectrométrie expérimentale [Dominé et al.,
2006; Gallet et al., 2011] et de terrain [Gallet et al., 2011; Morin et al., 2013] ont été menées.
Les études expérimentales et de modélisation ont révélé que la valeur de la réflectance décroit
généralement quand la taille optique de grain augmente, en particulier dans le proche infrarouge
(Fig. 3.8). De plus, la profondeur des bandes d’absorption augmente généralement quand la taille
optique de grain augmente [Warren, 1982; Lucey and Clark, 1985; Nolin and Dozier, 2000; Lan-
gevin et al., 2005; Brown and Calvin, 2012; Taffin et al., 2012] (Fig. 3.8). Les bandes d’absorption
à 1,03 µm (en particulier) et à 1,25 µm sont ainsi très sensibles à la taille optique des grains de
neige et de glace (Fig. 3.8) et elles sont régulièrement utilisées pour la caractériser [Nolin and Do-
zier, 1993; Nolin, 1998; Nolin and Dozier, 2000; Langevin et al., 2005; Painter et al., 2007; Brown
and Calvin, 2012]. Les bandes à 1,50 µm [Clark, 1981] et 2,00 µm renseignent également sur la
taille de grain optique de la glace d’eau mais l’absorption très importante à ces longueurs d’ondes
provoque souvent la saturation et la remontée des fonds de bande au fur et à mesure que la taille
de grain augmente. Ainsi, il n’est généralement plus possible d’interpréter correctement la taille
de grain avec ces longueurs d’ondes uniquement. À la surface de la calotte polaire Nord de Mars,
la taille des grains de glace est estimée entre 10 µm environ pour les dépôts de givre et 1500 µm
environ pour les grains de la calotte permanente [Langevin et al., 2005; Appéré, 2012]. La taille de
grain optique peut donc être suffisamment élevée pour que les bandes à 1,50 µm et 2,02 µm soient
fréquemment saturées (Fig. 3.9).
FIGURE 3.9 – Spectres en réflectance de la glace d’eau à la surface de la calotte polaire Nord de
Mars modélisés pour différentes tailles de grain à partir du modèle de transfert radiatif Spectrimag
[Appéré, 2012].
Le métamorphisme de la neige et par conséquent sa taille optique de grain croît avec le temps
et avec l’enfouissement [Warren, 1982; Davis et al., 1993]. Sur une coupe nivologique que j’ai
réalisé au Col du Lautaret (Alpes françaises) en février 2014 et présentée à la figure 3.10, la neige
fraîche tombée le jour de l’acquisition des spectres présente une profondeur de bande très faible
(horizon 1). On observe ensuite une augmentation de la bande d’absorption à 1,03 µm et donc de
la taille optique des grains avec la profondeur. Localement, des horizons de neige plus indurés,
détectés par un test de dureté de la neige, sont corrélés à une augmentation de la profondeur de
bande d’absorption. Ces horizons sont probablement liés à une fonte partielle et un regel de la
neige favorisant l’augmentation de la taille de grain optique.
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FIGURE 3.10 – (a) Préparation d’une coupe de neige afin de réaliser les mesures des propriétés
optiques des grains de neige avec un spectromètre de terrain visible au premier plan (Col du Lau-
taret (Février 2014)). Les résultats sont présentés en (b). (b) Évolution de la profondeur de bande
d’absorption à 1,03 µm, le long d’une coupe nivologique réalisée au Col du Lautaret (Février
2014). Quelques paramètres caractéristiques des différentes couches de neige identifiées sont pré-
sentés. Ceux-ci incluent l’observation à l’œil nu de la forme et de la taille des grains, l’estimation
de l’épaisseur et de la dureté des couches de neige et enfin la mesure de la profondeur de la bande
d’absorption BD à λr = 1,03 µm. La bande d’absorption est calculée selon un critère spectral défini
à la section 3.1.2.4 (Eq. 3.10) à partir de mesures de réflectance acquises grâce à un spectromètre
ASD de terrain (Section 3.1.2.3).
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• Rugosité
La rugosité de surface a un fort pouvoir dispersif sur le rayon incident et contribue à diminuer
l’absorption du rayonnement par le matériau et la quantité d’énergie enregistrée par le capteur. Une
surface rugueuse se traduit ainsi par une augmentation de la réflectance globale des spectres par
rapport à une surface lisse.
La neige et la glace présentent souvent des micro-rugosités (de l’ordre du centimètre) et/ou des
rugosités à plus grande échelle telles que les sastrugi ou les dunes. La forme du continuum va être
particulièrement affectée si l’échelle des rugosités est de l’ordre de grandeur de la longueur d’onde
du rayonnement électromagnétique (rare pour la neige). Cette rugosité anisotropique affecte la
BRDF de la neige et influence l’estimation de l’albédo de surface. Ainsi, le pic de réflectance de la
glace observé vers l’avant pour une surface lisse peut-être diminué si la direction de l’angle d’in-
cidence est perpendiculaire à la direction des sastrugi [Leroux and Fily, 1998; Warren et al., 1998;
Zhuravleva and Kokhanovsky, 2011]. Cet effet est amplifié pour des angles rasants par rapport au
zénith.
• Mélange
Dans un milieu naturel, la surface est rarement composée à 100% d’une même espèce au sein
de la scène d’observation. Les mélanges sont récurrents et la réponse spectrale de la surface cor-
respond alors à une combinaison complexe, souvent non linéaire, des signatures spectrales des
différents composants isolés. Le spectre résultant peut-être complexe à interpréter car les mul-
tiples facteurs qui contrôlent sa forme (abondance, taille de grain, rugosité...) sont multipliés par le
nombre d’espèces mises en jeu.
FIGURE 3.11 – Schéma de différents types de mélanges possibles : (a) Mélange surfacique, (b)
mélange en couche et (c) mélange intime. L’étendue du pixel et le parcours du rayonnement sont
indiqués par des flèches noires (modifié d’après Appéré [2012]).
Les mélanges se produisent de l’échelle de la molécule à l’échelle régionale :
– Mélange surfacique (Fig. 3.11 (a)) : les matériaux observés dans le champ du capteur sont
optiquement séparés. Dans ce cas le rayonnement interagit avec un seul matériau et le spectre
résultant correspond à une combinaison linéaire des spectres des espèces en présence, pon-
déré par leur surface occupée au sein du pixel d’observation.
– Mélange en couche (Fig. 3.11 (b)) : les matériaux se superposent. Le rayonnement au cours
de son trajet optique peut atteindre les couches inférieures en fonction des propriétés des
matériaux et de la longueur d’onde. Les processus de diffusion, de transmission et d’absorp-
tion caractéristiques de chaque couche se traduisent par une combinaison non-linéaire des
spectres.
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– Mélange intime (Fig. 3.11 (c)) : il se produit à l’échelle granulaire. L’agencement des es-
pèces au sein de la scène d’observation est intime. De ce fait, au cours de son trajet optique,
le rayonnement électromagnétique peut interagir avec plusieurs espèces aux propriétés phy-
sicochimiques différentes. Le signal renvoyé vers le capteur correspond à une combinaison
non-linéaire des spectres de chaque espèce.
FIGURE 3.12 – (a) Sastrugi observés à Font d’Urle (Plateau du Vercors). La face au vent présente
une forte accumulation de poussière par rapport à la face sous le vent. Elle présente également
une condensation préférentielle de cristaux de givre de surface. (b) Spectres de réflectance des
faces amont et aval d’un sastruga que j’ai mesuré grâce à un spectromètre de terrain (Section
3.1.2.3). La réflectance dans la gamme visible est inférieure pour la face riche en poussière. La
variation de la réflectance entre les deux spectres est moins notable dans la gamme infrarouge. La
différence de granulométrie entre les deux faces (présence de givre de surface sur la face amont)
joue probablement également un rôle sur la forme du spectre (Section 3.1.2.2).
La neige et la glace peuvent contenir de la poussière en quantité très variable. Cette poussière
peut recouvrir la glace (till d’ablation) ou être intimement mélangée aux grains de glace. Des me-
sures expérimentales et des modélisations numériques sur les mélanges glace-poussière ont révélé
qu’un faible pourcentage de poussière peut produire une forte diminution de la réflectance, en par-
ticulier dans la gamme visible du spectre, et affecte dans une moindre mesure la partie infrarouge
(Fig. 3.12) [Warren, 1982; Lucey and Clark, 1985; Dozier et al., 2009]. Une forte quantité de pous-
sière va avoir tendance à diminuer les bandes d’absorption de la glace et à aplatir le spectre (Fig.
3.6).
• Atmosphère
Lorsque l’on souhaite observer une surface par télédétection, le rayonnement électromagné-
tique reçu traduit à la fois les propriétés de celle-ci et celles de l’atmosphère que l’onde traverse
deux fois (Fig. 3.3). La contribution spectrale de l’atmosphère est d’autant plus grande que le
parcours de l’onde dans la masse d’air AM est long (Eq. 3.8).
AM =
1
cosθsol
+
1
cosθe
(3.8)
Afin de mener une étude fiable de la surface, il est nécessaire de s’affranchir de la contribution
atmosphérique. Les composants de l’atmosphère (atomes, molécules et aérosols) ont deux effets
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principaux sur le rayonnement électromagnétique :
– Absorption et transmission : Les molécules présentes dans l’atmosphère interagissent avec
le rayonnement solaire. À certaines longueurs d’ondes, l’intégralité du rayonnement est ab-
sorbé avant qu’il n’atteigne le sol. Dans ce cas l’atmosphère ne transmet aucune lumière, elle
est opaque. C’est le cas à 4,20 µm sur Mars à cause du CO2 gazeux. À l’inverse, pour cer-
taines gammes de longueur d’onde, l’interaction avec les molécules de l’atmosphère est plus
faible et le rayonnement est transmis jusqu’à la surface. Ces fenêtres atmosphériques sont
exploitées en télédétection pour observer les surfaces planétaires. Au sein de ces fenêtres
une partie du rayonnement peut être absorbé par les molécules de l’atmosphère. Grâce à des
méthodes d’étalonnages basées sur la composition de l’atmosphère et la distance de l’ob-
servateur par rapport à la cible, il est possible de corriger les effets de l’atmosphère sur le
spectre. Néanmoins, la contribution de certains composants dont la teneur est variable spatia-
lement et temporellement dans l’atmosphère est extrêmement compliquée à corriger. C’est
le cas par exemple pour l’eau dans l’atmosphère terrestre (présent sous forme de vapeur, de
gouttes et de cristaux de glace), qui présente de nombreuses bandes d’absorption dans le
proche infrarouge, dont la présence peut influer sur l’étude des surfaces de glace [Scambos
et al., 2007].
– Diffusion : le rayonnement est diffusé par les composés de l’atmosphère. Cette déviation des
photons est fonction de la taille des particules et de la longueur d’onde. Sur Mars, l’atmo-
sphère peut être très riche en petites particules de poussière qui ont un fort pouvoir réfléchis-
sant, ce qui affecte les observations de télédétection [Vincendon et al., 2007].
3.1.2.3 Données et traitement d’images hyperspectrales
Imagerie Hyperspectrale : Un spectro-imageur permet l’observation de la surface et de ses pro-
priétés par un système optique à différentes longueurs d’ondes. Le couplage de l’imagerie et de la
spectrométrie est complémentaire puisqu’il permet de lier l’aspect morphologie à l’aspect compo-
sition de la surface.
Les imageurs peuvent-être multispectraux. Dans ce cas l’acquisition de données est réalisée
pour un nombre limité de canaux spectraux (moins de≈ 10) judicieusement choisis en fonction de
l’objectif d’étude et des contraintes atmosphériques (par exemple vapeur d’eau dans l’atmosphère
terrestre). Les imageurs hyperspectraux quant à eux présentent un très grand nombre de canaux
spectraux (plusieurs centaines contigus). Ces instruments permettent d’acquérir des cubes hyper-
spectraux (Fig. 3.13). Ceux-ci sont caractérisés par 3 dimensions : deux dimensions spatiales (x et
y) qui définissent l’empreinte au sol de l’image et une dimension spectrale qui permet de constituer
le spectre de réflectance. À une longueur d’onde correspond une image et à un pixel d’une image
correspond un spectre (combinaison des spectels à toutes les longueurs d’ondes).
Le traitement, la visualisation et l’interprétation des données des spectro-imageurs sont réalisés
grâce au logiciel ENVI/IDL.
Il existe deux imageurs hyperspectraux en orbite autour de Mars : OMEGA et CRISM. Le
premier a une large couverture spatiale et permet une analyse de la composition de la surface
à l’échelle globale et le second à une très grande définition spatiale et permet d’examiner avec
précision la composition d’une cible localisée.
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FIGURE 3.13 – Cube hyperspectral [Appéré, 2012].
OMEGA : L’instrument OMEGA (Observatoire pour la Minéralogie, l’Eau, les Glaces et l’Ac-
tivité) est un imageur hyperspectral [Bibring and Soufflot, 2004] à bord de la sonde Mars Express
(en orbite depuis décembre 2003). Sa gamme spectrale s’étend de 0,38 à 5,10 µm sur 352 canaux.
Il est composé de trois détecteurs : la voie V (0,38 à 1,05 µm) pour le visible et le proche infra-
rouge et les voies C (0,93 - 2,73µm) et L (2.55 - 5.1µm) pour l’infrarouge. La résolution spatiale
au sol varie entre 300 m et 4 km. Les données OMEGA ont un rapport signal sur bruit ≥ 100 sur
toute la gamme et on peut estimer à 1 ou 2 % l’erreur sur les valeurs du spectre [Massé, 2010].
L’instrument OMEGA a contribué à la compréhension des calottes polaires martiennes, notam-
ment par le suivi saisonnier de l’évolution de la calotte pérenne et des dépôts saisonniers [Langevin
et al., 2005; Appéré et al., 2011], et par l’identification de minéraux hydratés autour et sur la calotte
[Langevin et al., 2005; Massé et al., 2012]. Dans le cadre de notre étude, les données OMEGA ont
été utilisées pour identifier différents degrés de métamorphisme de la glace.
Les cubes hyperspectraux OMEGA (.CUB) et les cubes contenant les informations géomé-
triques associés (.NAV) sont à disposition sur le serveur du LPG-Nantes. Afin de nettoyer le bruit
des données et géoréférencer les cubes j’utilise l’outil OMEGA toolkit développé au laboratoire
(Sarrago V., Le Mouélic S., Massé M.).
La contribution spectrale de l’atmosphère est retirée en utilisant une loi de transmission atmo-
sphérique définie par Langevin et al. [2005]. Cette loi est définie par le rapport entre des spectres
acquis au sommet et à la base du plus grand volcan de Mars : Olympus Mons (25 km de haut).
Si l’on considère que la composition de la surface au sommet et à la base du volcan est la même,
alors le rapport des spectres permet d’évaluer la contribution de l’atmosphère pour une épaisseur
donnée. Cette loi de transmission ne prend pas en compte les effets des aérosols (Section 3.1.2.2).
CRISM : L’imageur CRISM (Compact Reconnaissance Imaging Spectrometer for Mars - [Mur-
chie et al., 2007]) observe la surface martienne à bord de la sonde Mars Reconnaissance Orbiter
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(MRO 2006). Cet instrument couvre une gamme spectrale qui s’étend de 0,362 µm à 3,920 µm
avec 544 canaux (détecteur visible et proche infrarouge : 0,362 µm - 1,053 µm et détecteur SWIR :
1,002 µm - 3,920 µm). Deux modes d’observation sont possibles avec CRISM :
– Mode "non ciblé". Des données multispectrales (72 canaux spectraux utilisés sur les 544)
sont acquises avec une résolution spatiale de l’ordre de 180 m/pixel. L’étendue spatiale est
d’environ 10 km de large et de 500 km de long.
– Mode "ciblé". Des données hyperspectrales (tous les canaux sont utilisés) sont acquises avec
une résolution spatiale variant entre 36 et 18 m/pixel. L’étendue spatiale est environ d’une
dizaine de kilomètres en largeur et en longueur.
Les cubes CRISM (TRR) et leurs données géométriques associés (DDR) peuvent être récupé-
rés sur le site CRISM Data Product (http://crism-map.jhuapl.edu/ et sur le site Mars ODE
(http://ode.rsl.wustl.edu/mars/). Pour traiter et géoréférencer les données téléchargées,
l’équipe CRISM met à disposition l’outil CAT (CRISM Analysis Toolkit - http://pds-geosciences.
wustl.edu/missions/mro/crism.htm).
La correction atmosphérique est la même que celle utilisée pour OMEGA.
Les observations CRISM hyperspectrales sont sporadiques, il est donc difficile de trouver un
cube placé dans une zone d’intérêt à une saison définie. De plus, la faible couverture spatiale d’un
cube CRISM est un frein à l’interprétation dans le cadre de notre étude car il ne permet pas de
recouvrir pleinement les objets morphologiques ciblés (dont les dimensions sont de l’ordre de la
dizaine de kilomètres). Pour ces raisons, l’analyse des données CRISM n’a pas pu compléter les
observations obtenues par OMEGA. Les données multispectrales CRISM sont utilisées ici comme
confirmation des résultats obtenus avec l’imageur OMEGA.
Mesures de terrain : Afin d’avoir une vision plus sensible des concepts de la télédétection hy-
perspectrale, nous avons réalisé plusieurs mesures sur de la neige dans les Alpes (Fig. 3.4, 3.5,
3.10 et 3.12). Cette expérience nous a permis de prendre conscience de l’influence de la calibration
atmosphérique et de la géométrie d’acquisition sur la forme des spectres et de la complexité de leur
interprétation en aval.
Les spectres de neige ont été acquis à l’aide d’un spectroradiomètre ASD FieldSpec3 FR qui
acquiert des spectres sur 2151 canaux spectraux entre 0,35 et 2,50 µm. Ces mesures illustrent
l’influence sur les spectres de quelques paramètres comme la contamination en poussière (Section
4.1.3.1), la rugosité de surface ou la variation de la taille de grain (Section 3.1.2.2). Souvent,
dans la nature, plusieurs de ces paramètres coexistent. Dans ce cas, il est compliqué de distinguer
l’influence réelle de chacun sur la morphologie du spectre de réflectance.
3.1.2.4 Analyse des spectres
L’extraction des informations physicochimiques d’une observation spectrale de la surface passe
par l’analyse de la forme des spectres. Dans ce but, nous définissons des critères spectraux. Ils
consistent à établir des équations pour traduire l’importance relative de l’absorption à des longueurs
d’ondes définies par rapport à la valeur du continuum. Cette technique est largement utilisée par
la communauté scientifique qui étudie les surfaces planétaires et notamment les propriétés de la
neige et de la glace [Clark and Lucey, 1984; Nolin and Dozier, 2000; Painter et al., 2007; Scambos
et al., 2007; Dozier et al., 2009].
De nombreux critères peuvent être établis. Les principaux sont : le rapport de bandes, la pro-
fondeur d’une bande d’absorption et l’aire d’une bande d’absorption. Dans le cadre de notre étude,
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nous utilisons le calcul de la profondeur de bande BD(λr) (Eq. 3.9 - Fig. 3.14) [Massé et al., 2010]).
FIGURE 3.14 – Représentation du critère spectral. Le critère est un rapport établi pour définir la
profondeur de bande BD à λr entre deux épaulements situés à λr1 et λr2 et séparés d’une longueur
W . La valeur de la réflectance R(λr) est normalisée par la valeur de la réflectance des épaulements
R1 et R2. Les facteurs de pondération associés sont dépendants de la distance en longueur d’onde
entre l’épaulement et la position du minimum de réflection (W1 et W2) (figure d’après Massé
[2010]).
La valeur de la réflectance au fond de la bande R est normalisée par la valeur du continuum.
Cette dernière est calculée à partir de la valeur de la réflectance (R1 et R2) des deux épaulements
adjacents à la position de la bande d’absorption (λr1 et λr2). Pour prendre en compte l’asymétrie
de la bande d’absorption le long de sa largeur W , on multiplie les valeurs au numérateur par des
facteurs de pondération (W1 et W2). Cette valeur est exprimée entre 0 et 1.
BD(λr) = 1− R(λr)
(W1/W )R2+(W2/W )R1
(3.9)
La normalisation de la valeur de la réflectance au fond de la bande d’absorption par la valeur
du continuum permet de réduire, voire de supprimer, certains effets photométriques tels que la ru-
gosité et les variations de topographie [Clark and Lucey, 1984; Nolin and Dozier, 2000; Dozier
et al., 2009]. Néanmoins, ce critère est sensible au bruit instrumental. Celui-ci peut être fort sur les
instruments martiens OMEGA et en particulier CRISM. De ce fait, si la bande est peu profonde,
l’incertitude sur la valeur de sa profondeur est grande. Afin de palier à ce problème, les valeurs de
réflectances utilisées dans le calcul des critères spectraux dans cette thèse sont égaux à la moyenne
des réflectances mesurées dans plusieurs (3 à 5) canaux instrumentaux adjacents. Cette méthode
ne permet pas discriminer la contribution des composants d’un mélange dans le cas où certaines
bandes d’absorption se chevauchent.
Les critères spectraux sont définis pour les canaux de l’instrument utilisé et codés au sein d’un
programme IDL développé au laboratoire (Sarrago V., Le Mouélic S., Massé M.). Les calculs sont
appliqués au spectre de réflectance pour chaque longueur d’onde. Le calcul de critères spectraux
pour l’ensemble d’un cube hyperspectral permet de réaliser des cartographies et d’identifier des
régions d’intérêt. Ces cartes sont intégrées dans un SIG et mises en relation avec les données
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d’imagerie et de topographie.
Au cours de la thèse, l’analyse spectrale a été menée dans le but d’identifier des zones d’accu-
mulation et le degré de métamorphisme de la glace à la surface de la calotte polaire Nord de Mars.
Cette étude passe par l’identification des positions des bandes d’absorption et par le calcul de la
profondeur de bande BD (Eq. 3.9 - Fig. 3.14). En spectrométrie de la glace, le métamorphisme
est souvent étudié via l’estimation de la taille optique des grains à l’aide des bandes d’absorption
à 1,03 µm et 1,25 µm [Nolin and Dozier, 1993, 2000; Scambos et al., 2007; Brown and Calvin,
2012] (Section 3.1.2.2). Par exemple, nous avons utilisé l’équation 3.10 pour étudier in-situ l’évo-
lution de la profondeur de la bande d’absorption à 1,03 µm des grains de glace (Fig. 3.10) observés
grâce à un spectromètre de terrain (Section 3.1.2.3).
BD (1,03µm) = 1− R(1,03)
0,58×R(1,08)+0,42×R(0,96) (3.10)
3.1.3 Analyse morphologique
La morphologie de la surface et la structure interne de la calotte polaire Nord de Mars est
explorée grâce à des données de télédétection variées et complémentaires.
3.1.3.1 Données altimétriques MOLA
FIGURE 3.15 – (a) Cartes topographiques des pôles Nord et Sud interpolées à partir des données
MOLA [Zuber et al., 1998; Ng and Zuber, 2006]. (b) Coupes topographiques associées tracées le
long de l’axe 90◦ - 270◦ et passant par les pôles [Zuber et al., 1998; Ng and Zuber, 2006].
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L’altimètre MOLA (Mars Orbiter Laser Altimeter) à bord de la sonde Mars Global Surveyor
(MGS - 1996) a permis la cartographie complète de la surface de Mars. L’altitude à la surface de
la planète est définie par la mesure du temps d’aller-retour de l’onde laser entre l’instrument et
la surface. La précision verticale est de l’ordre du mètre [Smith et al., 2001]. L’instrument échan-
tillonne la surface tous les 300 m le long de traces de direction Nord-Sud (les orbites de MGS sont
quasi-polaires). Les points de mesures sont interpolés sur une grille pour produire des Modèles Nu-
mériques de Terrain (MNT) à différentes résolutions. La résolution spatiale est plus précise au pôle
(au mieux 115 m/pixel) qu’à l’équateur (au mieux 460 m/pixel). Néanmoins, le MNT interpolé
utilisé (disponible sur le serveur PIGWAD de l’USGS : http://webgis.wr.usgs.gov/pigwad/
down/mars_dl.htm) ne prend pas en compte la zone située au-dessus de 88◦ de latitude (Fig. 3.17
- Section 3.2.1). En effet, les mesures laser s’effectuent au nadir pour améliorer la précision. L’in-
clinaison de l’orbite de la sonde à 93,7◦ crée donc un "trou" d’acquisition sur un diamètre de 450
km autour du pôle [Zuber et al., 1998]. Les mesures altimétriques existent dans cette zone grâce à
des survols spécifiques (disponible sur PIGWAD) et il est possible de réaliser l’interpolation des
points de mesures MOLA soi-même (Fig. 3.15). Les zones principales d’études étant situées à de
plus faibles latitudes sur la calotte, cette interpolation n’a pas était nécessaire au cours de la thèse.
Le MNT MOLA utilisé dans cette thèse a une résolution de 512 pixels/◦ [Smith et al., 2001].
Ces données topographiques sont utilisées pour définir la forme et les dimensions des objets ob-
servés à la surface de la calotte polaire Nord de Mars. Elles permettent notamment de réaliser des
cartes et des coupes topographiques.
3.1.3.2 Données du radar sondeur SHARAD
L’analyse de la stratigraphie interne d’un objet sédimentaire permet d’apporter des contraintes
sur son mode de formation. Les strates sont en effet des marqueurs des processus physiques pré-
sents au cours de la formation de l’objet et permettent une caractérisation de son fonctionnement.
La glace à la surface de la calotte polaire Nord de Mars s’accumule sous forme de couches qui
peuvent être sondées grâce à l’imagerie radar à grandes longueur d’onde.
Dans le cadre de cette thèse nous nous intéressons aux processus actifs à la surface de la calotte
et dont l’empreinte stratigraphique s’exprime dans les couches supérieures de la calotte polaire
Nord. L’interprétation de la stratigraphie interne de la calotte a été réalisée à partir de radargrammes
SHARAD traités par l’équipe de l’instrument et transmis par Isaac B. Smith (Southwest Research
Institute, Boulder (USA)).
Le radar sondeur SHARAD (Shallow Radar) [Picardi et al., 2005; Seu et al., 2007] à bord de la
sonde MRO a pour mission d’observer avec précision les premiers kilomètres de la subsurface de
Mars. L’antenne du radar émet un signal (pulse) au nadir. L’onde électromagnétique se propage
dans le sol et interagit avec les "discontinuités" présentes. Elle est particulièrement sensible à
la permittivité diélectrique des matériaux rencontrés. Cette grandeur traduit la facilité de l’onde
à se propager dans un milieu. Ainsi, un changement de nature de matériaux (air, glace, roche)
ou de porosité crée une interface pour laquelle une partie du signal est réfléchie vers la sonde ;
c’est l’écho du radar, alors que l’autre partie continue sa propagation dans le sol. L’assemblage
des échos radar forme un radargramme (Fig. 3.16). Sa dimension verticale s’exprime en secondes
(temps de parcours de l’onde) et sa dimension horizontale en mètres (longueur de la trace radar).
La conversion en distance de l’échelle verticale est dépendante de la constante diélectrique (≡
permittivité) du milieu. Il faut donc connaître à priori la nature du sol sondé.
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FIGURE 3.16 – Radargramme acquis sur la calotte polaire Nord de Mars par l’instrument SHA-
RAD. La dimension verticale du radargramme est en micro-secondes (gauche). La conversion de
cette échelle de temps en distance est une fonction de la permittivité de la glace (droite) [Grima,
2011].
La glace de la calotte polaire Nord de Mars est supposée compacte sous les premières couches
de la surface [Arthern et al., 2000; Grima, 2011] et les variations de température au sein de la
colonne n’affectent pas significativement la permittivité de la glace [Grima, 2011]. La constante
diélectrique est donc évaluée en fonction de la teneur en poussière des différentes couches de glace.
L’abondance de poussière est supposée ou déduite des observations de l’albédo des couches qui
affleurent en surface [Phillips et al., 2008; Nunes and Phillips, 2006].
La couverture radar aux pôles est quasi-complète. L’instrument échantillonne la surface avec
un pas de 5 m, une résolution spatiale horizontale de 0,3 à 3 km et une résolution spatiale verticale
de 9 à 15 m [Seu et al., 2007].
La nature stratifiée des calottes martiennes apparaît clairement sur les radargrammes. Les ré-
flecteurs avec un fort signal (couleur sombre sur la figure 3.16 - attention les radargrammes pré-
sentés dans la suite du manuscrit présentent un contraste de couleur inversé par rapport à celui-ci)
indiquent que l’intensité de l’écho est puissante par rapport aux couches adjacentes. L’accumula-
tion de couches de glace plus ou moins riches en poussière dans les calottes permet l’observation de
nombreux réflecteurs internes [Phillips et al., 2008]. L’interprétation de la nature de ces réflecteurs
est complexe. La résolution du radar SHARAD implique qu’un réflecteur correspond à des paquets
de couches de glace [Christian et al., 2013]. Les réflecteurs sont généralement interprétés comme
des isochrones qui traduisent la variation de l’accumulation de la glace [Kohler et al., 1997]. Néan-
moins, il reste difficile d’établir des liens entre ces isochrones et les couches exhumées en surface
pour reconstruire un modèle d’accumulation associé aux variations des cycles climatiques [Putzig
et al., 2009; Hvidberg et al., 2012; Christian et al., 2013]. De plus, les réflecteurs peuvent être affec-
tés par l’écoulement de la glace et les contraintes associées (déformation, présence d’eau liquide,
enrichissement de la glace en sédiment) [Vaughan et al., 1999].
3.1.3.3 Images HRSC
La surface de la calotte est observée entre autre grâce à l’imageur HRSC (High Super Resolu-
tion Stereo Colour Imager) [Neukum et al., 2004; Jaumann et al., 2007] à bord de la sonde Mars
Express (en orbite depuis juin 2003). La large couverture spatiale des images (environ 100 km x
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1000 km) et leurs bonnes résolutions spatiales (environ 10 m/pixel) permet d’obtenir une vision
globale et précise du contexte géologique et géomorphologique. La camera acquiert les données
dans le domaine visible (RGB), proche infrarouge et une image au nadir panchromatique sur l’en-
semble de la planète. L’instrument permet également de réaliser des MNT à une résolution spatiale
supérieure à celle des MNT MOLA par stéréophotogrammétrie (acquisition photographique d’une
même cible sous différents angles). Actuellement, les données MNT de HRSC ne couvrent qu’une
partie des bordures de la calotte polaire Nord.
Les données traitées (calibration radiométrique et géométrique) et projetées sont disponibles
via la section Planetary Sciences de l’Université libre de Berlin (http://www.geo.fu-berlin.
de/en/geol/fachrichtungen/planet/welcome/index.html). Une fois téléchargées, il suffit
de les intégrer à un SIG martien. La combinaison des canaux RGB sous un logiciel de traitement
d’image (Photoshop) permet de visualiser la surface de la planète en couleur (Fig. 2.21 - Section
2.2.2.4).
3.1.3.4 Images CTX
Le jeu de donnée acquis par la caméra de contexte CTX (Context Camera) [Malin et al., 2007]
a permis la caractérisation des figures morphologiques à la surface de la calotte polaire Nord de
Mars. Cet instrument à bord de la sonde MRO (Mars Reconaissance Orbiter) acquiert des images
de la surface de Mars depuis mars 2006 et est toujours actif actuellement. L’instrument a réalisé
une couverture quasi-globale de la planète avec des images dans le domaine visible (0,5-0,7 µm).
La très bonne résolution de cet instrument (6 m/pixel) et son large champ d’observation (trace de
30 km de large à une altitude de 300 km au-dessus de la planète) en font un outil précieux pour
l’observation et l’interprétation du contexte géologique et morphologique.
Les images CTX sont téléchargées à partir de la base de données Mars ODE (http://ode.
rsl.wustl.edu/mars/. Elles ne sont pas interprétables dans l’état et des traitements doivent être
réalisés à l’aide du logiciel USGS-ISIS. Les principales opérations à réaliser pour ce type de don-
nées sont la calibration radiométrique, le retrait des pixels morts et surtout la projection de l’image.
Une aide sur la chaîne de traitement est donnée sur le forum ISIS (http://isis.astrogeology.
usgs.gov/) et dans l’Annexe A de la thèse de Massé [2010]. À l’issue du traitement on obtient
deux fichiers associés ; l’image CTX (format .png) traitée et géoréférencée et un fichier worldfile
(format .pnw) contenant les informations nécessaires à la projection des données sous un SIG. Avec
l’outil USGS-ISIS il est également possible d’assembler plusieurs images CTX pour réaliser une
mosaïque. Le nombre de données CTX à traiter peut être important. Des scripts écrit en langage
BASH sont disponibles sur le forum ISIS et permettent d’automatiser la chaîne de traitement en
les adaptant à ses besoins.
3.1.4 Base de données antarctique
En Antarctique, l’identification des zones de bilan de masse négatif et des zones soumises à
l’action du vent a été réalisée à l’aide d’un SIG (Fig. 2.1 et 2.2). La projection utilisée est de type
polaire stéréographique centrée au pôle sud et le système de coordonnées géographiques est l’el-
lipsoïde WGS84.
Une partie des données antarctiques numérisées sur les cartes présentées dans ce manuscrit
sont issues de la littérature (par exemple les BIA - section 2.1.3.1). Dans ce cas les images ont été
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géoréférencées à l’aide de points de calage puis les zones d’intérêt ont été numérisées sous forme
vectorielle.
Les données topographiques BEDMAP2 [Fretwell et al., 2013] et les produits vectoriels asso-
ciés tels que les lignes de rivage, les lignes d’échange ou les affleurements rocheux proviennent de
la base de données SCAR Antarctic Digital Database (http://www.add.scar.org/index.jsp).
BEDMAP2 compile des données topographiques issues de plusieurs sources sur une grille dont les
cellules sont espacées de 1 km. L’incertitude verticale du MNT de surface varie entre 30 à 130 m
selon que l’on se situe dans une zone montagneuse ou non.
Le radar altimétrique RADARSAT fournit une mosaïque de la surface de l’Antarctique à haute
résolution. C’est un imageur radar à synthèse d’ouverture (SAR - Synthetic Aperture Radar) qui
envoie un signal de la gamme des micros ondes à la surface et reçoit en retour un écho. Le satellite
étant en mouvement, une même scène est illuminée plusieurs fois ce qui permet la cartographie
très précise de la surface à partir de la recombinaison des échos. La fréquence du signal permet au
rayonnement d’échantillonner les premières couches de glace (0 à 15 m [Rignot and Echelmeyer,
2001]). La mosaïque a une résolution de 200 m/pixel [Liu et al., 2001], est téléchargée depuis la
base de données de la NSIDC (National Snow & Ice Data Center - http://nsidc.org/data).
Cette image est utilisée pour identifier les zones de mégadunes à la surface de la calotte Antarctique
(Fig. 3.32 - Section 3.3.1). En effet, les variations de textures et de métamorphismes de la glace
entre les deux pentes des mégadunes se traduisent par une réponse différente des échos du radar
[Fahnestock et al., 2000].
3.2 Identification de deux ordres de grandeur d’ondes de sédi-
mentation à la surface de la calotte polaire Nord de Mars
3.2.1 Présentation des objets d’étude
La morphologie de surface de la calotte polaire Nord de Mars est dominée par de grandes ondes
topographiques en forme de spirale qui migrent à contre-sens du vent [Howard, 2000; Smith and
Holt, 2010; Smith et al., 2013] (Fig. 3.17 (a), Section 2.2.4.4). Elles ont une longueur d’onde d’en-
viron 60 km et une amplitude de plusieurs centaines de mètres. Leurs crêtes se développent avec un
angle quasi-perpendiculaire aux lignes d’écoulement des vents (Fig. 2.34) et la pente sous le vent
est généralement plus forte (2◦ - 15◦) que la pente face au vent (0,5◦ - 7◦) [Howard, 2000; Pathare
and Paige, 2005]. Ces structures se caractérisent par une composition de la surface différente entre
les deux faces. De la glace propre et récente recouvre la pente face au vent et les crêtes tandis
que des couches de glace anciennes et riches en poussière sont exhumées sur la pente sous le vent
[Howard et al., 1982; Massé et al., 2010, 2012]. Ces grandes ondes topographiques correspondent
à des ondes de sédimentation qui migrent à contre-sens du vent en raison d’une asymétrie dans les
processus d’accumulation de la glace au cours de leur formation (Fig. 3.17 (b)) [Smith and Holt,
2010; Smith et al., 2013]. Les variations de composition de surface et les discontinuités stratigra-
phiques observables sur les radargrammes SHARAD permettent de conclure que la face amont est
soumise à une accumulation nette de glace tandis que la face aval subit une ablation nette de la
glace à long terme (Fig. 3.35). L’ablation provoque l’exhumation des couches de glaces anciennes
et riches en poussière sur la face aval [Cutts et al., 1979; Squyres, 1979; Howard, 2000; Ivanov
and Muhleman, 2000; Ng and Zuber, 2006; Smith and Holt, 2010; Massé et al., 2010, 2012; Smith
et al., 2013].
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FIGURE 3.17 – (a) Carte de relief ombré de la calotte polaire Nord de Mars obtenue à partir
du MNT MOLA [Zuber et al., 1998] auquel sont superposées les lignes de direction des vents
catabatiques [Massé et al., 2012]. Le profil AA’ correspond à la localisation de la coupe présentée
en (b). Le profil BB’ correspond à la localisation de la figure 3.22. La zone d’étude (cadre rouge
gras) est placée sur un champ d’ondes de sédimentation sur le lobe de Gemina Lingula. Le profil
CC’ est la trace du profil topographique des figures 3.21 et 3.26. Les cadres rouges à traits fins et
pointillés correspondent à la localisation des figures 3.35 et 3.29. Les cadres bleus à traits forts,
fins et pointillés correspondent respectivement aux contours des cubes hyperspectraux OMEGA
des figures 3.26, 3.35 et 3.29. Le cadre vert présente la position de la figure 3.27. Le cadre noir
correspond au zoom sur le lobe de Gemina Lingula de la figure 3.20. (b) Coupe interprétative le
long du profil AA’ basée sur le profil topographique (ligne noire) issu du MNT MOLA et des
réflecteurs radar SHARAD.
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FIGURE 3.18 – Mosaïque d’images HRSC au-dessus de la calotte polaire Nord de Mars. Les
images sont acquises pendant l’été (Ls = 118,7◦ à Ls = 175,6◦). Les cadres noirs présentent la
position des figures 3.19 et 3.31.
Superposées à ces grandes ondes de sédimentation, on observe de petites ondes topographiques,
également appelées ondulations [Cutts et al., 1979; Howard, 2000]. Elles ont une longueur d’onde
de 5 à 12 km et une amplitude de quelques mètres à 100 m (Fig. 3.17 (a)) [Howard, 2000]. Les
petites ondes topographiques peuvent être isolées ou faire partie d’une série d’ondes. Elles sont
observables sur trois zones principales de la calotte qui sont présentées à la figure 3.18. Les petites
ondes topographiques présentent des morphologies variables entre les différentes zones d’observa-
tion, qui doivent traduire la variabilité des processus responsables de leur formation (Fig. 3.19).
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FIGURE 3.19 – Observations de la surface de la calotte polaire Nord de Mars grâce à des portions
d’images HRSC (haut), du relief ombré issue du MNT MOLA (milieu) et de représentation sché-
matique des crêtes des ondulations (traits gris) et les dépressions en spirales (traits noirs) (bas) pour
trois zones d’ondes topographiques. Les positions des images 1, 2 et 3 sont représentées par des
cadres noirs sur la figure 3.18. Les flèches noires indiquent la direction des vents dominants et les
flèches grises la direction de la pente régionale. Les images HRSC pour 1, 2 et 3 sont H5888_0000
(Ls = 106,8◦), H3681_0000 (Ls = 137,4◦) et H5962_0000 (Ls = 116,4◦) respectivement. Les ondes
topographiques de la zone 1 se développent sur une pente ascendante contrairement aux ondes des
zones 2 et 3.
Dans le but d’expliquer l’origine (Section 2.2.4.3) et les processus impliqués dans la dynamique
de ces petites ondes topographiques, j’ai mené une étude morphologique et spectrale des structures
observées à la surface du lobe de Gemina Lingula (Fig. 3.18 et 3.19 (2)). Dans cette zone, la
topographie est peu marquée par la présence des grandes ondes de sédimentation (dépressions en
spirales) et les petites ondes topographiques se développent sur une grande partie du plateau. J’ai
également mené une étude analogue sur un grand champ d’ondes topographiques situé entre 180◦
E et 240◦ E à la surface de la calotte (Fig. 3.18 et 3.19 (3)).
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FIGURE 3.20 – Relief ombré du lobe de Gemina Lingula obtenu à partir du MNT MOLA. L’om-
brage permet de mettre en valeur les deux longueurs d’ondes topographiques. Cette images est
délimitée par le cadre noir sur la figure 3.17.
3.2.2 Morphologies des petites ondes de sédimentation sur Gemina Lingula
3.2.2.1 Dimensions des ondes topographiques
Les ondes topographiques à la surface du lobe de Gemina Lingula sont situées sur la pente
face au vent des grandes ondes de sédimentation et sur le plateau au sommet de Gemina Lingula
(entre 12◦ Est et 8◦ Ouest) (Fig. 3.20). Elles sont organisées de manière sub-parallèle et ne sont pas
strictement parallèles aux grandes ondes de sédimentation (Fig. 3.20 et 3.21 (a)). On peut observer
un écart entre les crêtes des deux structures qui peut s’élever jusqu’à un angle de 10◦.
Les crêtes se développent avec un angle variant de 60◦ à 75◦ par rapport à la direction des vents
dominants déduit des indices morphologiques (Fig. 2.22 - Section 2.2.2.4). Les ondes topogra-
phiques se forment donc de façon oblique à la direction du vent, selon la classification de Hunter
et al. [1983]. Leur forme est soit linéaire soit arquée et elles présentent localement des jointures en
"Y" ouvertes vers le côté face au vent (Fig. 3.19 (2) et 3.20). Cette disposition est commune pour
les dunes de sable et traduit le mécanisme par lequel les dunes réadaptent leur longueur d’onde
en fonction de la disponibilité en sédiment et/ou de la nature du substrat [Lancaster, 1995]. Dans
le cas des ondes topographiques à la surface de Mars, nous avons peu d’indices sur la nature du
substrat, c’est-à-dire s’il est composé de neige pulvérulente ou de glace indurée.
Les ondes topographiques de Gemina Lingula peuvent s’étendre jusqu’à plus de 100 km de
long. Elles ont une longueur d’onde d’environ 10 km et une amplitude moyenne de 20 m, soit
un rapport d’aspect de l’objet d’environ 2/1000 (Fig. 3.21). Leur pente aval ou sous le vent est
généralement plus raide (0,2◦ à 2◦) et plus longue que leur pente amont ou face au vent (0,02◦ à
1◦) (Fig. 3.21).
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FIGURE 3.21 – (a) Carte des pentes obtenue à partir du MNT MOLA dans la zone délimitée par le
cadre rouge sur la figure 3.17 (centre du cadre : 81◦26’ Nord - 6◦0’ Ouest) permettant de mettre en
valeur la topographie des petites ondes de sédimentation sur le lobe de Gemina Lingula. Les lignes
pointillées et les tirets noirs correspondent respectivement aux creux et aux crêtes. Les pentes
négatives (vertes à bleues) correspondent aux côtés sous le vent tandis que les pentes positives
(jaunes à rouges) correspondent aux côtés face au vent. Les petites ondes de sédimentation ont des
pentes comprises entre -2◦ et +2◦ qui sont généralement plus fortes sur la pente sous le vent (b).
Les pentes positives et négatives les plus fortes (< -3◦ et > +3◦) correspondent aux terminaisons
des grandes ondes de sédimentation. (b) Profil topographique le long de l’axe CC’ en rouge sur
l’image (a).
3.2.2.2 Stratigraphie interne
La visualisation de la stratification interne apporte de précieuses informations sur la nature
et sur la dynamique des formes observées en surface. Le radar sondeur SHARAD révèle que la
topographie de surface des petites ondes est une expression de l’ondulation de la stratigraphie
interne sur plusieurs dizaines de mètres sous la surface (Fig. 3.22). Cette observation permet de
conclure que les petites ondes topographiques sont des ondes de sédimentation qui se développent
simultanément à l’accumulation de la glace à la surface de la calotte. De plus, sur le radargramme
(Fig. 3.22 (c)), on ne distingue pas de discontinuités stratigraphiques entre les petites ondes de
sédimentation contrairement aux grandes ondes de sédimentation qui subissent une ablation nette
de la face aval [Howard, 2000; Smith and Holt, 2010]. Ainsi, les deux faces des petites ondes de
sédimentation sont sujettes à une accumulation nette.
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FIGURE 3.22 – (a) Mosaïque d’images HRSC (Ls = 134,9◦ à 137,9◦) montrant la surface de la
calotte le long du profil BB’ (Fig. 3.17). Les couches poussiéreuses sont visibles sur les pentes
sous le vent des grandes ondes de sédimentation tandis que de la glace d’eau "propre" recouvre les
pentes face au vent et les sommets des grandes ondes de sédimentation. (b) Coupe interprétative
le long du profil BB’ (symbolisé par la ligne bleue foncée en (a) et à la figure 3.17) réalisée à
partir d’un profil topographique (trait noir foncé) issu d’un MNT MOLA et des réflecteurs (traits
gris clair) issus d’un radargramme présenté en (c). (c) Portion du radargramme SHARAD 4428_01
le long du profil BB’. Le profil radar est sub-parallèle aux crêtes des ondes de sédimentation et
presque perpendiculaire à la direction principale du vent.
Malheureusement, nous ne pouvons pas conclure sur le sens de migration des petites ondes
de sédimentation grâce aux données radar car nous n’avons pas à notre disposition un profil radar
orienté dans la direction du vent. Dans cette région, les traces des radargrammes sont orientées
dans la direction Nord-Sud (Section 3.1.3.2). Ainsi, le profil radar présenté à la figure 3.22 (c) est
orienté sub-parallèlement à la crête des ondes de sédimentation et presque perpendiculairement à
la direction du vent (Fig. 3.17 (a)).
3.2.2.3 Texture de surface
L’observation du champ d’ondes de sédimentation de Gemina Lingula avec des images à
haute résolution CTX révèle une alternance de bandes rugueuses et de bandes peu rugueuses sub-
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parallèles (Fig. 3.23). Les bandes peu rugueuses ne présentent pas de texture spécifique à la ré-
solution des images CTX (6 m/pixel [Malin et al., 2007]), tandis que les bandes rugueuses sont
caractérisées par la présence de grandes rides et de creux longitudinaux mis en valeur par un figuré
bleu sur la figure 3.23. Ces rides et ces creux mesurent plusieurs dizaines de mètres à plusieurs
kilomètres de long, sont espacés de 100 à 500 m et peuvent mesurer plus de 1 m de haut puisqu’ils
sont détectés sur le MNT MOLA, dont la précision verticale vaut environ 1 m [Smith et al., 2001].
La largeur des crêtes est irrégulière.
FIGURE 3.23 – Portion de l’image CTX P20_008995_2593_XI_79N001W, acquise à Ls = 90,96◦
et représentée par le cadre noir sur la figure 3.21 (a). Cette image montre à la surface des petites
ondes de sédimentation des champs de rides longitudinales (mis en valeur en bleu) qui alternent
avec des zones peu rugueuses où les rides sont absentes. Les crêtes des petites ondes de sédimen-
tation sont symbolisées par les tirets noirs et les creux sont symbolisés par les pointillés noirs.
Ces structures sont parallèles à la direction principale du vent et recoupent la direction des
crêtes des ondes avec un angle d’environ 60◦. L’alternance de bandes lisses et rugueuses est cor-
rélée à la topographie des petites ondes de sédimentation. Généralement, les bandes rugueuses se
trouvent sur la pente face au vent, sur les crêtes et dans les dépressions des ondes de sédimentation,
alors que les bandes sans texture particulière s’observent sur la pente sous le vent.
L’alternance de zones rugueuses et non rugueuses à la surface des petites ondes de sédimenta-
tion rappelle la disposition périodique des champs de sastrugi et des surfaces vitrifiées à la surface
des mégadunes de neige en Antarctique (Section 2.1.3.5) [Frezzotti et al., 2002; Albert et al., 2004].
Les rides longitudinales martiennes ressemblent en certains points aux sastrugi dit "sévères" décrits
par Frezzotti et al. [2002] et Frezzotti and Gandolfi [2002] en Antarctique. Ces derniers mesurent
jusqu’à 1,5 m de haut et présentent une crête anguleuse (Fig. 2.11). Néanmoins, la longueur des
sastrugi "sévères" est plus courte en Antarctique (plusieurs mètres) que pour les rides de la ca-
lotte polaire Nord de Mars (jusqu’à plusieurs kilomètres). L’absence de rugosité sur les faces sous
le vent peut être comparée aux surfaces de glace vitrifiées en Antarctique qui sont généralement
aérodynamiquement lisses [Frezzotti and Gandolfi, 2002].
La présence des rides et des creux à la surface des ondes de sédimentation est un indicateur
des zones d’accumulation préférentielles de la glace. En Antarctique, les sastrugi se forment es-
sentiellement sur la face amont, les creux et les crêtes des mégadunes, qui correspondent aux zones
d’accumulation préférentielle de la neige. En effet, comme présenté à la section 2.1.3.3, les sastrugi
sont des figures de redistribution de la neige qui indiquent une accumulation préférentielle dans les
zones soumises aux vents et à de faibles taux d’accumulation.
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Bien que l’on note des différences entre les sastrugi des mégadunes en Antarctique et les rides
des ondes de sédimentation martiennes, nous concluons par analogie que les zones rugueuses cor-
respondent à des zones d’accumulation préférentielle de la glace par rapport au zones peu ru-
gueuses.
Une cartographie systématique de l’ensemble des rides et des creux longitudinaux pourrait
ainsi permettre d’identifier des zones préférentielles d’accumulation à la surface de la calotte Nord
de Mars.
Les images CTX traitées pour ces observations ont été acquises au cours de l’été polaire Nord
afin d’éviter les perturbations potentielles de l’observation par la condensation saisonnière de glace
de CO2 et de givre d’eau [Appéré et al., 2011]. Néanmoins, l’observation d’images CTX de la
même zone durant le printemps ne révèle pas de changement notable de ces structures par rap-
port aux observations estivales. De même, l’observation des rides et des creux à plusieurs années
d’intervalles grâce aux images à haute résolution MOC (Mars Orbiter Camera à bord de la sonde
MGS [Malin et al., 1992] - 1997, résolution spatiale maximum = 1,4 m/pixel) ne révèle également
aucune migration durant la période d’observation. Ceci paraît normal aux vus des très faibles taux
annuels d’accumulation qui sont de 0,3 à 4,0 mm/an [Laskar et al., 2002; Fishbaugh and Hvidberg,
2006; Milkovich et al., 2008; Herkenhoff and Plaut, 2000; Banks et al., 2010]. En 10 ans d’obser-
vation (entre l’acquisition des images MOC et CTX), le cumul maximum de glace équivaut ainsi à
moins de 4 cm, soit une valeur inférieure à la résolution spatiale des deux instruments.
3.2.3 Métamorphisme de la glace
En Antarctique, l’asymétrie de la taille de grain entre les versants amont et aval des mégadunes
affecte la réflectance spectrale de la surface de glace, permettant ainsi de cartographier les mé-
gadunes à partir d’images multispectrales (Fig. 2.16 - Section 2.1.3.5) [Fahnestock et al., 2000;
Frezzotti et al., 2002; Frezzotti and Gandolfi, 2002; Scambos et al., 2007, 2012].
Dans cette section nous réalisons une étude spectroscopique au-dessus des petites ondes de
sédimentation de Gemina Lingula dans le but de détecter s’il existe ou non des variations optiques
analogues aux observations en Antarctique. Pour étudier les propriétés physiques de la glace en
surface nous utilisons les données de l’imageur hyperspectral OMEGA. Pour minimiser l’effet de
la couverture saisonnière de glace de CO2 et de givre d’eau [Appéré et al., 2011], les cubes choisis
ont été acquis durant l’été polaire Nord.
3.2.3.1 Profondeur de la bande d’absorption de la glace d’eau
Le cube hyperspectral ORB1090_1 acquis à Ls = 119,2◦ recouvre le lobe de Gemina Lingula
avec une taille de pixel de 2,5 km. Cette dimension est inférieure à la longueur d’onde des petites
ondes de sédimentation (Fig. 3.21) et permet l’étude des propriétés optiques sur leurs deux faces.
La signature spectrale observée sur ces ondes de sédimentation est typique de la glace d’eau,
avec une réflectance plus grande dans la partie visible du spectre que dans la partie infrarouge
[Warren, 1982]. De plus, on observe bien les 4 bandes principales d’absorption de la glace d’eau à
1,03, 1,25, 1,50 et 2,00 µm (Fig. 3.24).
La pente spectrale entre 0,48 µm et 0,70 µm est due à la présence de poussière qui recouvre
l’ensemble de la calotte [Massé et al., 2010, 2012]. La teneur en poussière de la calotte polaire
Nord de Mars est estimée à ≈ 5% [Grima et al., 2009] et elle participe à diminuer fortement la
valeur de la réflectance dans le visible [Lucey and Clark, 1985].
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FIGURE 3.24 – Spectres en réflectance des petites ondes de sédimentation sur leurs faces amonts
(courbe noire) et sur leurs faces avals (courbe grise). Les spectres noir et gris correspondent à
la moyenne de plusieurs spectres du cube OMEGA ORB1090_1 échantillonnés respectivement
sur les pentes amonts (lignes pointillées noires sur la figure 3.26 (b)) et sur les pentes avals (lignes
pointillées grises à la figure 3.26 (b)). Les droites verticales tiretées indiquent les principales bandes
d’absorption de la glace d’eau. La zone grise correspond au changement de détecteur OMEGA
entre 0,93 et 1,07 µm.
S’il est difficile de conclure sur la nature de la glace en surface, on peut néanmoins noter que
la forme des spectres de glace martienne ne correspond ni à celle de la neige fraiche car la bande à
2,02 µm présente une saturation, ni à celle de la glace compacte puisque les bandes d’absorption à
1,50 µm et 2,02 µm ne sont pas complètement saturées (Fig. 3.25).
FIGURE 3.25 – Mesure de réflectance de (A) petits grains de givre (50 µm), (B) grains de givre
moyens (200 µm), (C) grains de givre grossiers (400 µm - 2000 µm) et (D) glace compacte conte-
nant des bulles [Lucey and Clark, 1985].
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La réflectance dans le visible est généralement similaire sur les deux côtés des petites ondes
de sédimentation. À l’inverse, dans la partie infrarouge du spectre, la réflectance est généralement
plus faible et les bandes d’absorption plus profondes sur la pente sous le vent que sur la pente face
au vent (Fig. 3.24).
La cartographie de la profondeur de bande d’absorption à 1,25 µm sur le lobe de Gemina Lin-
gula permet de mettre en valeur les variations spectrales observées (Fig. 3.26). Nous avons choisi
la bande à 1,25 µm car les bandes à 1,50 et à 2,02 µm saturent quand la taille de grain augmente
[Brown and Calvin, 2012] ce qui provoque la remontée des fonds de bande et peut affecter l’inter-
prétation. De plus, du fait du changement de détecteurs de l’instrument OMEGA entre 0,93 et 1,07
µm (Section 3.1.2.3), le calcul de la profondeur de bande à 1,04 µm n’est pas fiable (Fig. 3.24).
La profondeur de la bande d’absorption centrée à 1,25 µm est calculée à partir du critère
spectral 3.11 (Section 3.1.2.4). Les épaulements avant et après la position centrale sont situés
respectivement à 1,16 µm et 1,36 µm (Eq. 3.11). Chacune des trois valeurs de réflectance est
calculée comme la moyenne de la réflectance mesurée dans trois canaux instrumentaux adjacents,
pour limiter l’influence du bruit [Massé et al., 2010].
BD (1,25 µm) = 1− R(1,25)
0,5×R(1,36)+0,5×R(1,16) (3.11)
La carte obtenue révèle l’alternance de bandes linéaires de plus grande et de plus faible pro-
fondeur de bande d’absorption à 1,25 µm (Fig. 3.26 (a) et (b)). Ces variations spectroscopiques
périodiques sont corrélées à la topographie des petites ondes de sédimentation. Le maximum d’ab-
sorption se produit sur la pente sous le vent tandis que le minimum d’absorption se produit sur la
pente face au vent (Fig. 3.26 (c)).
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FIGURE 3.26 – (a) Carte de la bande d’absorption à 1,25 µm obtenue à partir du cube hyperspectral
OMEGA ORB1090_1, acquis à Ls = 119,2◦ au cours de l’année martienne 27 (le contour du cube
est délimité par le cadre bleu). Le cube OMEGA est superposé à un relief ombré du lobe de Gemina
Lingula obtenu à partir du MNT MOLA. La carte révèle l’alternance de bandes linéaires de faible
(bleu) et forte (orange) absorption à 1,25 µm. (b) Zoom sur la zone délimitée par un cadre rouge
sur la figure (a). Les pointillés et tirets blancs représentent respectivement les creux et les crêtes
des petites ondes de sédimentation. Les contours pointillés gris foncé et gris clair correspondent
aux régions échantillonnées pour calculer la moyenne des spectres sur les faces amonts et avals des
ondes de sédimentation (Fig. 3.24). (c) Comparaison du profil de la surface topographique (ligne
noire) et de la profondeur de bande d’absorption à 1,25 µm (ligne bleue) le long du profil CC’
symbolisé par la ligne rouge sur la figure (b).
87
CHAPITRE 3. LES ONDES DE SÉDIMENTATION MARTIENNES
3.2.3.2 Interprétation
La corrélation entre les variations spectroscopiques et les petites ondes de sédimentation peut
être induite par deux paramètres qui sont :
– la géométrie d’observation de la scène (angles d’incidence et d’émergence de la lumière à la
surface - Section 3.1.1.2)
– les propriétés de la surface, qui comprennent la teneur en poussière, la taille des grains et la
forme des cristaux de glace [Warren, 1982; Clark and Lucey, 1984; Lucey and Clark, 1985].
Photométrie : Les changements de pente topographique engendrent des variations de l’angle
d’incidence et d’émergence de la lumière enregistrée par les spectro-imageurs en orbite (AM va-
riable, Eq. 3.8 - Section 3.1.2.1). Les effets photométriques associés altèrent la forme du continuum
spectral et la valeur absolue de la réflectance [Nolin, 1998; Nolin and Dozier, 2000; Vincendon
et al., 2007; Dumont et al., 2010]. Cependant, les profondeurs de bandes d’absorption calculées
grâce au critère 3.11 sont en théorie peu sensibles à la forme du continuum et par extension à la
présence de pentes topographiques (Section 3.1.2.4). En effet, la normalisation de la réflectance à
la longueur d’onde de la bande d’absorption par la valeur de la reflectance du continuum devrait
permettre de s’affranchir de cette influence [Clark and Lucey, 1984; Nolin and Dozier, 2000; Frez-
zotti and Gandolfi, 2002; Dozier et al., 2009].
Dans le but d’écarter totalement cette possibilité pour expliquer la corrélation entre les va-
riations spectroscopiques à 1,25 µm et la topographie des petites ondes de sédimentation, nous
avons analysé plusieurs cubes hyperspectraux OMEGA acquis dans différentes géométries d’ob-
servation. La zone d’étude des effets photométriques est localisée par le cadre vert de la figure
3.17. Elle ne se situe pas dans la zone d’étude précédente (symbolisée par un cadre rouge) car il
est difficile de trouver deux cubes OMEGA acquis à un intervalle de temps réduit, recouvrant la
même zone et avec des résolutions spatiales inférieures à la longueur des pentes des petites ondes
de sédimentation. (Fig. 3.27).
Les variations de la profondeur de bande à 1,25 µm se produisent au même endroit sur les pe-
tites ondes de sédimentation (Fig. 3.27 (a) et (c)) bien que les géométries d’observation soient très
différentes entre les deux cubes hyperspectraux (Fig. 3.27 (b) et (d)). Pour les cubes hyperspectraux
analysés, l’absorption maximale se produit sur la pente sous le vent des ondes de sédimentation et
le minimum d’absorption se produit sur leur pente face au vent des ondes de sédimentation confor-
mément au résultat présenté à la figure 3.26). À l’inverse, la variation de la profondeur de bande
est indépendante de la valeur de l’angle d’incidence : pour l’une des géométries d’observation,
l’incidence varie en phase avec la profondeur de bande d’absorption (Fig. 3.27 (d)) tandis que pour
une illumination dans la direction opposée, l’incidence varie en anti-phase avec la profondeur de
bande d’absorption (Fig. 3.27 (b)).
La différence d’illumination de la scène ne provoque donc pas de variation de la position spa-
tiale du maximum et du minimum d’absorption mais seulement une variation de la valeur absolue
de la profondeur d’absorption (Fig. 3.27 (a) et (c)). D’autre part, on note que l’amplitude entre le
minimum et le maximum de la valeur de la profondeur de bande d’absorption est du même ordre
de grandeur pour les deux observations.
Enfin, la variation des pentes des petites ondes de sédimentation de Gemina Lingula est très
faible (Section 3.2.2.1) et engendre par conséquent des variations minimes de l’angle d’incidence
entre la face amont et la face aval (0,4◦ sur la figure 3.27 (b) et 1,2◦ sur la figure 3.27 (d)).
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FIGURE 3.27 – Comparaison de la profondeur de bande d’absorption à 1,25 µm obtenue à partir
de deux cubes OMEGA acquis dans des géométries d’observation différentes sur une partie de
Gemina Lingula (encadrée en vert sur la figure 3.17). Les pointillées et les tirets correspondent
respectivement aux creux et aux crêtes des petites ondes de sédimentation. La topographie et la
profondeur de bande le long du profil DD’ sont représentées sous chacune des cartes. (a) et (c)
Cartes de la bande d’absorption à 1,25 µm obtenues à partir des cubes hyperspectraux OMEGA
ORB1150_2 (Ls = 127,1◦) et ORB1200_0 (Ls = 133,5◦) respectivement. Les profils DD’ com-
parent les profils topographiques obtenus grâce au MNT MOLA (lignes noires) et la profondeur
de bande d’absorption à 1,25 µm (lignes bleues). (b) et (d) Cartes de l’angle d’incidence local
associé aux cubes hyperspectraux OMEGA ORB1150_2 et ORB1200_0. L’orientation de l’éclai-
rement par le Soleil (flèches blanches) est de sens opposés entre ces deux observations. Les profils
DD’ comparent l’évolution de l’angle d’incidence local (lignes rouges) et la profondeur de bande
d’absorption à 1,25 µm (lignes bleues).
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L’absence d’influence de la géométrie d’observation sur la profondeur de bande et les faibles
variations de l’angle d’incidence sur la zone d’observation nous mènent à la conclusion que les
effets photométriques provoqués par les variations de la pente topographique ne sont pas à l’ori-
gine des variations spectroscopiques à la surface des petites ondes de sédimentation sur Gemina
Lingula.
Poussière : La calotte polaire Nord de Mars est contaminée par de la poussière mafique et des
minéraux hydratés, en particulier sur les pentes sous le vent des grandes ondes de sédimentation
[Massé et al., 2010, 2012]. La présence d’impuretés dans la glace tend à aplatir le spectre de réflec-
tance (Fig. 3.6) et peut potentiellement introduire des bandes d’absorption des minéraux hydratés
qui peuvent interférer avec les bandes d’absorption de la glace [Lucey and Clark, 1985; Massé
et al., 2010]. La présence de la poussière, même en très faible quantité, peut aussi produire une
très forte décroissance de la réflectance dans la partie visible du spectre alors qu’elle n’affecte pas
significativement la partie proche infra-rouge [Warren, 1982; Lucey and Clark, 1985; Dozier et al.,
2009] (Section 4.1.3.1).
On note effectivement l’influence de la poussière qui fait chuter la valeur de réflectance dans
la partie visible des spectres de Gemina Lingula. Néanmoins, la valeur de la réflectance entre les
spectres acquis à l’amont et l’aval des ondes de sédimentation ne varie presque pas dans la gamme
du visible (Fig. 3.24). De plus, les bandes d’absorption typiques de la poussière [Massé et al., 2010,
2012] ne sont pas observées sur les petites ondes de sédimentation de notre zone d’étude. Enfin,
Thomas Appéré (IPAG) a réalisé une inversion des propriétés de surface par un modèle de transfert
radiatif [Douté and Schmitt, 1998] sur la zone d’étude (Fig. 3.28). Ces modélisations ont permis
de confirmer que la distribution spatiale de la poussière à la surface de Gemina Lingula n’est pas
corrélée à la topographie des petites ondes de sédimentation et que la teneur en poussière est faible
(moins de 2% massique) (Fig 3.28 (a)).
L’ensemble de ces observations et modélisations nous indique que la teneur en poussière dans
la zone d’étude est à la fois constante et faible. Par conséquent la poussière n’est pas responsable
des variations spectrales observées entre les deux faces des ondes de sédimentation.
Taille optique de grain : Les variations spatiales du taux d’accumulation et d’ablation de la
glace et de son degré de métamorphisme peut provoquer des variations de la forme et la taille des
cristaux de glace à la surface des glaciers. Cet aspect est bien documenté en Antarctique où les
zones d’accumulation nette se caractérisent par de la neige fraiche tandis que les zones d’accumu-
lation faible ou d’ablation nette se caractérisent par des grains de glace métamorphisés et grossiers
[Goodwin, 1990; Frezzotti et al., 2002; Gay et al., 2002; Albert et al., 2004; Courville et al., 2007].
Ces variations peuvent en retour affecter la signature spectroscopique de la surface de la glace
sur les images des spectro-imageurs [Fahnestock et al., 2000; Frezzotti et al., 2002; Frezzotti and
Gandolfi, 2002; Langevin et al., 2005; Courville et al., 2007; Scambos et al., 2007, 2012].
Les études expérimentales et les modélisations ont révélé que la valeur de la réflectance dans
la gamme infrarouge décroit généralement et que la profondeur de bande d’absorption augmente
généralement quand la taille optique de grain augmente [Warren, 1982; Lucey and Clark, 1985;
Nolin and Dozier, 2000; Langevin et al., 2005; Brown and Calvin, 2012; Taffin et al., 2012] (Sec-
tion 3.1.2.2). La bande à 1,25 µm est particulièrement sensible à la variation de la taille optique
des grains de glace [Langevin et al., 2005; Brown and Calvin, 2012] (Fig 3.7 (b) - Section 3.1.2.2).
Sur ce principe, il est raisonnable de proposer que les variations spectroscopiques observées sur
les petites ondes de sédimentations de la calotte polaire Nord de Mars sont dues à une variation
de la taille optique des grains. Ainsi, les faibles valeurs de bande d’absorption à 1,25 µm sur les
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faces amonts des petites ondes de sédimentation correspondraient à une plus petite taille optique
de grain et les fortes valeurs sur les faces aval correspondraient à une plus grosse taille optique de
grain.
Par analogie avec les observations réalisées sur les mégadunes en Antarctique, cette différence
de taille optique de grain de glace peut être attribuée à une asymétrie des processus de distribution
de la glace à la surface des petites ondes de sédimentation. Les plus petits grains, sur les faces
amonts, peuvent correspondre à la présence de glace fraiche et indiquent une accumulation préfé-
rentielle sur ce côté tandis que les plus gros grains, sur la pente sous le vent, peuvent correspondre
à de la glace davantage métamorphisée, ce qui indiquerait une accumulation réduite sur ce côté. En
effet, le métamorphisme des grains de glace soumis à un faible taux d’accumulation est accéléré
car ils sont exposés plus longtemps à l’atmosphère et aux rayonnements du Soleil.
En complément, la variation de la taille optique des grains entre chaque côté des petites ondes
de sédimentation a été évaluée quantitativement par modélisation des propriétés de la glace à l’aide
d’un modèle de transfert radiatif (Fig. 3.28 (b)) [Douté and Schmitt, 1998]. On observe des varia-
tions spectrales en accord avec celles obtenues par la définitions du critère à 1,25 µm (Fig 3.26),
c’est-à-dire que la plus petite taille de grain optique est observée sur la face amont et la plus grande
taille de grain sur la face aval des petites ondes de sédimentation. Localement, la taille de grain
optique sur la pente amont est estimée entre 1400 et 1500 µm tandis que sur la pente aval elle
varie entre 1600 et 1700 µm (soit une variation d’environ 10% de la taille optique de grain). En
Antarctique, la taille de grain varie d’environ 35% entre la face amont et la face aval [Scambos
et al., 2007; Courville et al., 2007].
FIGURE 3.28 – Inversion des propriétés optiques de la glace à la surface de Gemina Lingula par
un modèle de transfert radiatif réalisé par T. Appéré [Douté and Schmitt, 1998]. Le modèle est
appliqué pour le cube hyperspectral ORB1090_1. La zone d’étude de la figure 3.26 est indiquée
par le cadre rouge. (a) Pourcentage massique de poussière dans la glace. (b) Taille optique des
grains de glace.
Les variations spectrales obtenues sur Mars à partir d’images hyperspectrales sont comparables
aux variations spectroscopiques observées en Antarctique sur les mégadunes à partir des données
multispectrales [Fahnestock et al., 2000; Frezzotti et al., 2002; Frezzotti and Gandolfi, 2002; Scam-
bos et al., 2007, 2012]. Nous pouvons donc en conclure que la variation des tailles optiques de grain
associées aux variations d’accumulation sont responsables de la variation spectrale observée sur
les petites ondes de sédimentation martiennes.
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3.2.4 Observation des autres petites ondes de sédimentation
La dynamique du champ d’ondes de sédimentation à la surface de Gemina Lingula a été
contrainte précédemment par les observations de texture de surface, les observations spectrosco-
piques et les données radar. À la surface de la calotte polaire Nord de Mars, on recense d’autre
champs d’ondes topographiques qui présentent des caractéristiques variées (Fig. 3.17 et 3.42).
Les petites ondes topographiques observées dans la région de la calotte s’étendant de 180◦
Est à 270◦ Est (Fig. 3.17, 3.18 et 3.19 (3)) se développent sur les sommets des grandes ondes de
sédimentation à des longueurs d’ondes de 6 à 10 km et des amplitudes de 2 à 50 m. Leurs crêtes
présentent des jointures en "Y" orientées dans la direction du vent et elles sont plus sinueuses que
les ondes observées à la surface de Gemina Lingula.
Dans ce secteur d’observation, les données SHARAD sont orientées dans une configuration
optimale pour l’étude de ces structures puisque les traces sont sub-parallèles à la direction du vent
et quasi perpendiculaires à la ligne de crête (Fig. 3.29 (a) et (d)). Les données radar permettent de
confirmer que ces ondes topographiques sont effectivement des ondes de sédimentation puisque la
topographie de surface est corrélée à l’ondulation des couches en profondeur (Fig. 3.29 (c) et (d))
[Smith and Holt, 2015]. Le long de la coupe FF’, on recense au sein d’une même série d’ondes
de sédimentation différents sens de migration : rétrogradation (Fig. 3.29 (c) et (d) : 1), sans sens
évident (agradation - Fig. 3.29 (c) et (d) : 2, 3 et 4) et progradation (Fig. 3.29 (c) et (d) : 5, 6, 7 et 8).
Smith and Holt [2015] ont également montré que le sens de migration de ces corps peut évoluer au
cours du temps. En effet, les radargrammes révèlent l’évolution du sens de migration. Les couches
de glace les plus anciennes sont situées à plus grande profondeur. Pour la coupe étudiée FF’, on
observe que dans un premier temps, les petites ondes de sédimentation plus anciennes migraient
à contre-sens du vent puis au fur et à mesure de l’accumulation de couches de glace plus récentes
leur sens de migration à évolué dans le sens du vent (Fig. 3.29 (c) et (d) : 5 et 6). Ainsi, les petites
ondes de sédimentation à la surface de la calotte polaire Nord de Mars peuvent migrer dans deux
sens opposés.
L’observation de la surface des petites ondes de sédimentation ne présente pas de texture par-
ticulière (Fig. 3.29 (a) et 3.30). Elle est généralement lisse à la résolution des images CTX et
présente localement de petites rides longitudinales (Fig. 3.30). La faible rugosité de la surface des
petites ondes de sédimentation est peut être reliée avec la variabilité du sens de migration. Dadic
et al. [2013] observent en effet que pour les mégadunes antarctiques, la migration à contre-sens du
vent est effective lorsqu’il existe un gradient de rugosité entre la face amont et aval.
Enfin, une analyse spectrale similaire à celle réalisée sur les ondes de sédimentation de Gemina
Lingula ne révèle pas de variations significatives entre les faces amonts et les faces avals que ce
soit pour les données multispectrales CRISM ou les données hyperspectrales OMEGA (Fig. 3.29
(b)). L’absence de détection de variations spectrales corrélées avec la topographie suggère que
l’asymétrie d’accumulation n’est peut-être pas suffisante dans cette région pour pouvoir engendrer
un gradient de métamorphisme de la glace qui présente une signature spectrale aussi forte que
sur Gemina Lingula. Sur l’onde (1) (Fig. 3.29) qui migre à contre-sens du vent, on observe une
variation spectrale en accord avec celles observées sur Gemina Lingula mais la très faible variation
de la profondeur de bande d’absorption ne permet pas d’affirmer qu’il y a une différence de taille
optique de grain significative entre les deux faces.
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FIGURE 3.29 – (a) Portion d’image HRSC (H5962_0000 acquise à Ls = 116,4◦) montrant la
surface de la calotte le long du profile FF’ (le contour de l’image est délimité par le cadre rouge à
traits pointillés sur la figure 3.17). Les couches poussiéreuses sont visibles sur les pentes sous le
vent des grandes ondes de sédimentation tandis que de la glace d’eau récente recouvre leurs pentes
face au vent et leurs sommets. (b) Carte de la bande d’absorption à 1,25 µm obtenue à partir du
cube hyperspectral OMEGA ORB1110_2, acquis à Ls = 121,8◦ au cours de l’année martienne 27
(le contour du cube est délimité par le cadre bleu à traits pointillés sur la figure 3.17). Superposé
au cube OMEGA, le cube CRISM multispectral msp0000261c3_01_if214l acquis à Ls = 134,8◦ au
cours de l’année martienne 31 (délimité par des tirets noirs). Les deux images spectrales présentent
des résultats concordants. (c) Coupe interprétative le long du profile FF’ réalisée à partir d’un profil
topographique (trait noir foncé) issu du MNT MOLA et des réflecteurs (traits gris clair) issus du
radargramme présenté en (d). Les sens de migration (flèches ascendantes) sont déduits de la figure
14 de Smith and Holt [2015]. (d) Portion du radargramme SHARAD 9332_01 le long du profil
FF’. Le profil radar est sub-parallèle à la direction principale du vent.
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FIGURE 3.30 – Portion de l’image CTX P20_001746_2663_XI_86N113W, acquise à Ls = 147,9◦
et représentée par le cadre noir sur la figure 3.29 (a). Cette image montre la texture de surface de
petites ondes de sédimentation. Les crêtes des petites ondes de sédimentation sont symbolisées par
les tirets noirs et les creux sont symbolisés par les pointillés noirs.
De petites ondes topographiques sont également observables dans une région située à environ
90◦ Est (Fig. 3.17 et 3.18). Elles se forment sur la pente amont des grandes ondes de sédimentation
(pente positive - Fig. 3.35 (c) (indiquée par une flèche) et (d)) et ont des dimensions inférieures à
celles présentées précédemment. Elles ont une longueur d’onde de l’ordre de 5 km et une amplitude
inférieure à 10 m. De plus, leur crête est linéaire et elles se forment parallèlement aux grandes ondes
de sédimentation (Fig. 3.17 et 3.19 (1)). Les observations radar attestent que ce sont des ondes de
sédimentation qui migrent dans le sens du vent (Fig. 3.35 (c) (indiquée par une flèche) et (d)).
FIGURE 3.31 – (a) Portion de l’image CTX G19_025516_2627_XN_82N332W, acquise à Ls =
52,9◦ superposée à une mosaïque HRSC et représentée par le cadre noir sur la figure 3.18. Cette
image montre la texture de surface de petites vagues topographiques et de structures longitudinales
associées. (b) Carte des pentes obtenue à partir du MNT MOLA permettant de mettre en valeur
la topographie des petites vagues topographiques. (c) Représentation schématique des crêtes des
petites vagues (en gris clair) et des rides superposées (en gris foncé).
Enfin, des formes périodiques de plus petites tailles ont été identifiées sur le plateau reliant le
dôme principal de la calotte au lobe de Gemina Lingula (Fig. 3.18). Ces vagues topographiques
se développent dans une région dont la pente locale est très faible (< 0,3◦) et où les vents sont
drainés vers la grande dépression de Chasma Boreale (Fig. 3.17). Les crêtes sont très sinueuses
et se développent à une longueur d’onde de 3 - 6 km pour une amplitude inférieure à 10 m (Fig.
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3.31). Superposées à ces vagues on observe des rides longitudinales qui coupent les crêtes selon
un angle d’environ 30◦.
Cette forme plus complexe peut résulter de l’influence de vents provenant de différentes direc-
tions.
L’étude des petites ondes de sédimentation témoigne de la diversité et de la complexité des
processus qui pilotent leur formation et leur dynamique. L’inversion de la dynamique de migration
spatialement et temporellement peut traduire une évolution des caractéristiques de l’écoulement,
de la morphologie des ondes et du taux d’accumulation de glace.
3.3 Discussion
3.3.1 Analogie entre les ondes de sédimentation martiennes et les méga-
dunes antarctiques
Les ondes de sédimentation de la calotte polaire Nord de Mars, que ce soit les petites ou les
grandes longueurs d’ondes, présentent une forte analogie avec les mégadunes de neige en Antarc-
tique.
3.3.1.1 Organisation
Les crêtes des ondes de sédimentation martiennes et des mégadunes antarctiques sont paral-
lèlement entre elles et se développent de manière oblique à transverse par rapport à la direction
principale des vents catabatiques (Fig. 3.17, Fig. 3.32 et Fig. 2.34 - Section 2.2.4.4). Les vents
étant déviés par l’effet de Coriolis, l’angle d’impact entre le vent et les crêtes est orienté à droite
de la direction des vents dans l’hémisphère Nord (calotte polaire Nord de Mars) et à gauche dans
l’hémisphère Sud (Antarctique). Néanmoins cet effet est généralement peu visible en Antarctique
puisque l’effet de Coriolis sur la direction des vents y est souvent masqué par celui de la topogra-
phie (Fig. 2.5 - Section 2.1.2.1).
3.3.1.2 Morphologie
La pente sous le vent des ondes de sédimentation martiennes et des mégadunes antarctiques est
généralement plus raide et plus longue que leur pente face au vent (Fig. 3.21, 3.35 et 3.33).
De plus, en ce qui concerne les petites ondes de sédimentation martiennes et les mégadunes,
on observe des morphologies de crête similaires. Celles-ci sont soit linéaires (Fig. 3.19 (1) et 3.34
(1)), soit sinueuses avec des jointures en "Y" ouvertes dans le sens du vent ((Fig. 3.19 (2) et 3.34
(2)) ou soit très sinueuses avec des jointures en "Y" (Fig. 3.19 (3) et 3.34 (3)).
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FIGURE 3.32 – Champ de mégadunes à la surface de l’Antarctique (Image RADARSAT). La zone
est identifiée par le cadre noir sur la figure 2.2 (Section 2.1.1.2). Les traits rouges foncés, rouges
et oranges délimitent respectivement les zones à forte densité, moyenne densité et celles où la
présence des megadunes est probable. Les traits noirs correspondent aux directions caractéristiques
des crêtes des mégadunes dans ces zones. La direction du vent (flèches noires) est obtenue à partir
des cartes de Parish and Bromwich [1991] et Das et al. [2013] (Fig. 2.5 - Section 2.1.2.1).
FIGURE 3.33 – (a) Profil topographique sub-parallèle à la direction des vents et sub-
perpendiculaire à la crêtes des megadunes antarctiques (transect ICESat 1296 [Dadic et al., 2013]).
(b) Longueur d’onde en kilomètres des megadunes le long du profil (a). (c) Amplitude des mega-
dunes le long du profil (a). (d) Rapport d’aspect des mégadunes le long du profil (a).
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3.3.1.3 Caractéristiques de surface
Les ondes de sédimentation martiennes observées à la surface de Gemina Lingula et les méga-
dunes antarctiques présentent des variations périodiques des propriétés de la glace en surface :
– Les grandes ondes de sédimentation sont recouvertes de glace fraîche et propre sur leurs
faces amont et sur leurs sommets tandis que des couches de glace anciennes et poussiéreuses
sont exhumées sur leurs faces sous le vent (Fig. 3.35). Sur les faces amonts ont observe
parfois des petites ondes de sédimentation ou des rides longitudinales (Fig. 3.17 et 3.35).
– Les petites ondes de sédimentation martiennes sont recouvertes de glace avec généralement
la présence de structures longitudinales sur les faces amonts, les crêtes et les creux (Fig.
3.23). Ces structures peuvent être comparées aux sastrugi "sévères" présents principalement
sur les pentes amonts, les crêtes et les creux des mégadunes antarctiques (Fig. 2.16 (b)). Sur
les pentes sous le vent on observe généralement une surface peu rugueuse. En Antarctique
cette surface aval correspond à de la glace vitrifiée (Fig. 2.16 (b) et 2.11 (b)).
FIGURE 3.34 – Observation de la surface de l’Antarctique grâce à des portions de l’image RA-
DARSAT (haut) et représentation schématique des crêtes des mégadunes (bas) pour trois zones de
mégadunes. La position des images 1, 2 et 3 est représentée par des cadres noirs sur la figure 3.32.
Les flèches noires indiquent la direction des vents dominants et les flèches grises la direction de la
pente topographique régionale.
3.3.1.4 Signature spectrale
Les variations spectroscopiques à la surface des petites ondes de sédimentation martiennes de
Gemina Lingula sont en accord avec la présence de grains fins de glace fraîche indiquant une ac-
cumulation préférentielle sur la face amont et de grains grossiers métamorphisés indiquant une
accumulation réduite sur la face aval.
Nous ne sommes pas capables de détecter de telles variations sur les grandes ondes de sédi-
mentation puisque l’exhumation des couches de poussière sur la face aval affecte leur signature
spectrale (Fig. 3.35, 3.6 - Section 4.1.3.1).
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FIGURE 3.35 – (a) Portion d’image HRSC (H5888_0000, Ls = 106,8◦) montrant la surface de la
calotte le long du profil EE’ (le contour du cube est délimité par le cadre rouge à trait fin sur la
figure 3.17). Les couches poussiéreuses sont visibles sur les pentes sous le vent des grandes ondes
de sédimentation tandis que de la glace d’eau "propre" recouvre les pentes face au vent et les
sommets des grandes ondes de sédimentation. (b) et (c) Carte de la bande d’absorption à 1,25 µm
de la glace d’eau obtenue à partir du cube hyperspectral OMEGA ORB1090_2, acquis à Ls = 119,2◦
au cours de l’année martienne 27 (le contour du cube est délimité par le cadre bleu à trait fin sur la
figure 3.17), acquis à Ls = 134◦ au cours de l’année martienne 28. Le cube CRISM multispectral
msp00002f9c_07_if214l est superposé (délimité par des tirets noirs) au cube OMEGA. Les deux
images spectrales sont cohérentes entre elles. (d) Coupe interprétative le long du profil EE’ réalisée
à partir d’un profil topographique (trait noir foncé) issu du MNT MOLA et des réflecteurs (traits
gris clair) issus du radargramme présenté en (d). L’astérisque indique la position d’une grande
onde de sédimentation dont la face aval n’est pas exhumée. (e) Portion du radargramme SHARAD
6247_02 le long du profil EE’. Le profil radar est sub-parallèle à la direction principale du vent.
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Néanmoins, localement on observe des grandes ondes de sédimentation dont la pente sous le
vent n’est pas sujette à une ablation nette (ces zones particulières sont indiquées par "∗" sur la
figure 3.35 et cartographiées en gris sur la figure 3.42) [Smith and Holt, 2015]. Dans ce cas, les
mêmes variations spectrales que pour les petites ondes de sédimentation sont observées avec le
critère spectral à 1,25 µm : une forte absorption (rouge) de la bande à 1,25 µm est mesurée sur
la pente sous le vent alors que l’absorption est plus faible (jaune) sur la pente face au vent (Fig.
3.35 (b) et (c)). Compte-tenu de ces observations, on peut s’attendre à ce que les vieilles couches
de glace exposées par sublimation sur la face sous le vent des grandes ondes de sédimentation soit
composées de gros grains métamorphisés.
Le signal spectral obtenu sur les grandes ondes de sédimentation qui présentent une exhumation
des couches à l’aval est plus compliqué à interpréter (Fig. 3.35). Une plus faible profondeur de
bande d’absorption à 1,25 µm est calculée au niveau des crêtes et en aval qu’à l’amont. Cette
signature est interprétée par Langevin et al. [2005] comme une accumulation de fins grains de glace
analogue à des congères mais les réflecteurs des données radar ne montrent pas d’augmentation
d’épaisseur des couches (Fig. 3.35 (d)).
3.3.1.5 Stratigraphie interne
Les mesures radar sur les mégadunes attestent que ce sont également des ondes de sédimen-
tation puisque la stratigraphie interne ondule conformément avec la topographie de surface (Fig.
2.16 (b) - Section 2.1.3.5). Le taux d’accumulation est asymétrique et confirme les observations de
surface [Frezzotti et al., 2002]. L’accumulation sur la pente amont est plus importante que sur la
pente aval provoquant la migration des mégadunes à contre-sens du vent [Frezzotti et al., 2002].
La stratigraphie interne des grandes ondes de sédimentation martiennes, accessible grâce aux
sondages radar, a mis en évidence une asymétrie pérenne du taux d’accumulation de glace. Sur la
face amont on observe une accumulation nette tandis qu’une ablation nette se produit sur la face
aval [Smith and Holt, 2010].
Enfin, sur la zone d’étude de Gemina Lingula, une asymétrie comparable ne peut pas être détec-
tée avec certitude pour les petites ondes de sédimentation. En effet, les radargrammes SHARAD ne
sont pas orientés de façon optimum par rapport aux crêtes. Néanmoins ils permettent de s’assurer
que la stratigraphie interne ondule avec la topographie et que les deux côtés des ondes sont sujets
à une accumulation nette (Fig 3.16). En revanche, les données radar acquis sur le champs d’onde
de sédimentation situé entre 180◦ E et 240◦ E (Fig. 3.29) révèle que les ondes de sédimentation
peuvent migrer à contre-sens et dans le sens du vent.
3.3.2 Vers un modèle commun d’interactions entre la glace et le vent sur
Terre et sur Mars
3.3.2.1 Dynamique des mégadunes antarctiques
Le développement des mégadunes antarctiques est attribué à la rétroaction entre l’atmosphère
et la cryosphère (Fig. 3.36) [Fujii and Kusunoki, 1982; Fahnestock et al., 2000; Frezzotti et al.,
2002; Albert et al., 2004; Courville et al., 2007; Scambos et al., 2012; Dadic et al., 2013]. Dans
les modèles proposés à l’heure actuelle, l’écoulement des vents catabatiques au-dessus des méga-
dunes amplifie l’ablation de la glace sur la pente sous le vent. À long terme, on observe donc une
accumulation nette mais faible sur cette pente. Ceci favoriserait le métamorphisme de la glace par
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sublimation à cause de la plus longue exposition des grains à l’air. Les grains de glace métamorphi-
sés grossissent et se soudent, menant à la formation de surfaces vitrifiées. À l’inverse, sur la pente
face au vent, les particules fines de neige transportées par le vent s’accumulent. La décélération
des vents catabatiques au-dessus de ces surfaces couvertes de sastrugi agit en faveur de l’accumu-
lation [Frezzotti et al., 2002; Dadic et al., 2013]. Les faces d’accumulation recouvertes de sastrugi
vont progressivement enfouir les surfaces vitrifiés de la mégadune amont et donc les mégadunes
migrent à contre-sens du vent à une vitesse d’environ 10 à 20 m/an [Fahnestock et al., 2000]. La
variation de la rugosité apparaît être le facteur déterminant pour créer une variation suffisante de
l’intensité de l’écoulement turbulent entre les faces amonts et avals et ainsi agir significativement
sur l’asymétrie du taux d’accumulation [Dadic et al., 2013].
FIGURE 3.36 – Schéma d’un modèle de dynamique des mégadunes en Antarctique [Frezzotti
et al., 2002].
Nous proposons qu’une dynamique comparable à celle proposée pour les mégadunes antarc-
tiques est impliquée dans le développement des grandes et des petites ondes de sédimentation à
la surface de la calotte polaire Nord de Mars. C’est-à-dire que les ondes migrent généralement à
contre-sens du vent sous l’influence d’une accumulation asymétrique de la glace entre les faces
amonts et avals.
L’accumulation peut se faire de deux manières, soit par dépôt de particule éoliennes, soit par
condensation à la surface. L’accumulation sur les mégadunes antarctiques semble dominée par le
dépôt de particules de neige en suspension [Goodwin, 1990; Rémy and Frezzotti, 2006] tandis
qu’à la surface de la calotte polaire Nord de Mars, l’accumulation est généralement attribuée à la
condensation directe de la vapeur d’eau sur la calotte [Ivanov and Muhleman, 2000; Ng and Zuber,
2006] et/ou à la condensation et à la chute de particules de glace dans l’atmosphère au-dessus de la
surface [Whiteway et al., 2009; Smith et al., 2013]. En effet, la densité de l’atmosphère martienne
beaucoup plus faible que la densité de l’atmosphère terrestre implique que les processus de salta-
tion sont moins fréquents [Parteli and Herrmann, 2007]. La contribution respective de chacun de
ces processus d’accumulation dans la dynamique des ondes de sédimentation reste à évaluer autant
en Antarctique que sur Mars.
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3.3.2.2 Transport de particules de glace
En Antarctique, les évènements de transport de la neige par le vent sont fréquents [Pettré and
André, 1991] alors qu’à la surface de la calotte polaire Nord de Mars, un tel évènement n’a jamais
été observé [Howard, 2000]. La nature des dépôts à la surface de la calotte polaire Nord de Mars
reste énigmatique. En effet, on ignore s’il neige ou bien si la glace se condense sous forme de
givre à la surface. Le transport de particules de glace par le vent peut être évalué grâce au calcul
de la vitesse de frottement seuil u∗t en fonction de la taille des grains (Eq. 2.7 - Section 2.1.2.2)
[Bagnold, 1954; Schmidt, 1980; Greeley and Iversen, 1985; Shao and Lu, 2000; Kok et al., 2012;
Fu et al., 2014]. Les paramètres relatifs à ce calcul sont présentés dans le tableau 3.1 et les courbes
résultantes pour le transport de glace sur Terre et sur Mars sont présentées sur la figure 3.37.
AN AN ι ρp ρ f ρ f
sans
cohésion
avec
cohésion (N.m
−1) (kg.m
−3)
Glace
(kg.m−3)
Mars
(kg.m−3)
Terre
0,1 0,2 2,9 × 10−4 917 2,9 × 10−4 1,58
[Bagnold,
1954]
[Clifton
et al., 2006]
[Fu et al.,
2014]
TABLE 3.1 – Paramètres utilisés pour le calcul de la vitesse de friction seuil u∗t selon l’expression
établie par Shao and Lu [2000] (Eq. 2.7).
Le frittage augmente la cohésion des particules de glace entre elles et par conséquent rend plus
difficile leur mise en mouvement par le vent [Schmidt, 1980]. Sur Mars, ce processus de frittage est
probable [Arthern et al., 2000]. La cohésion entre les grains peut être augmentée par la formation
de ponts de glace entre les particules par sublimation (Section 2.1.1.1). Afin de prendre ce facteur
en compte, nous multiplions la valeur du paramètre de Bagnold AN par deux (Fig. 3.37, Tab. 3.1)
[Clifton et al., 2006]. Cette valeur est obtenue expérimentalement par mesure de la vitesse seuil
de mise en suspension de la neige fraîche dans une soufflerie [Clifton et al., 2006]. Une glace plus
ancienne ou un dépôt de glace par condensation direct sur la surface possède une cohésion plus
forte.
Pour les paramètres considérés (U∞ = 10 m/s et y = 100 m), les vitesses de frottement calculées
au-dessus d’une surface pour une taille de grain de glace minimale (d(min)) et maximale (d(max))
à la surface de la calotte sont bien inférieures à la courbe de la vitesse de friction seuil (Fig. 3.37).
Il apparaît donc que la vitesse du vent à la surface de la calotte polaire Nord de Mars n’est pas
suffisante pour mettre en mouvement les particules de glace, d’autant plus si celles-ci présentent
une cohésion (Fig. 3.37). À l’inverse, les observations de mise en mouvement de particules de
neige et les vitesses de frottement mesurées en Antarctique attestent que le transport de particules
est un phénomène commun. Contrairement à l’Antarctique, le processus de transport de particules
de glace par le vent ne semble donc pas être dominant à la surface de la calotte polaire Nord de
Mars. Ceci permet de suggérer que la redistribution de la glace y est contrôlée par la sublimation
et la condensation [Howard, 2000; Ivanov and Muhleman, 2000; Ng and Zuber, 2006; Smith et al.,
2013].
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FIGURE 3.37 – Diagramme de mise en mouvement seuil des particules de glace (ρp = 917 kg.m−3)
sur Terre (courbes bleues) et sur Mars (courbes rouges) et de sédiment (ρp = 2650 kg.m−3) sur Mars
(courbe pointillée noir) calculé à partir de l’expression 2.7 (Section 2.1.2.2) et des paramètres du
tableau 3.1. Les pointillés bleus et rouges indiquent la taille de grain correspondant à la vitesse de
frottement seuil minimale respectivement pour la Terre et pour Mars. Les courbes de vitesse de
frottement seuil sont calculées pour le cas de particules sans cohésion entre elles (courbes poin-
tillées) et avec cohésion (courbes pleines) [Clifton et al., 2006]. Les pointillés gris indiquent les
vitesses de frottement obtenues pour une taille de grains minimum u∗(dmin) et une taille de grains
maximum u∗(dmin) à la surface de la calotte polaire martienne. Ces vitesses de frottement sont
obtenues grâce à l’équation du profil de vitesse au sein d’une couche limite turbulente (Eq. 2.5 -
Section 2.1.2.1). La valeur de la rugosité aérodynamique z0 est liée à la valeur de la taille de grain
selon la relation z0 ≈ d/30 [Greeley and Iversen, 1985]. La vitesse de référence U∞ est choisie
à 10 m/s à y = 100 m (Fig. 3.38. Les tailles de grains minimale dmin et maximale dmax sont ob-
tenues par des modèles d’inversion des propriétés optiques de la surface [Langevin et al., 2005;
Appéré, 2012]. Les points bleus clairs correspondent à des mesures de la vitesse de friction pour
une observation de mise en mouvement des particules de glace en Antarctique [Bintanja, 2001].
À la surface de Mars, les observations de migration de dunes de sable dans le champ circum-
polaire [Bourke et al., 2008], les tempêtes de poussière qui affectent la calotte polaire Nord de
Mars [Calvin et al., 2014] ainsi que les mesures de vent [Greeley et al., 1976; Sullivan et al.,
2005] prouvent que le transport éolien de particules se produit actuellement pour des particules
plus denses que la glace (ρp ≈ 2650 kg.m−3) [Pollack et al., 1976; Parteli and Herrmann, 2007].
Donc si les particules n’ont pas de cohésion, celles-ci peuvent être transportées par le vent. Néan-
moins, si ces particules ont une cohésion la valeur de la vitesse seuil devient supérieure à celle des
sédiments. Ainsi, les grains de glace peuvent être plus difficile à transporter que les particules sili-
catés. L’absence d’observation de transport de particules de glace par le vent suggère que celles-ci
présentent une cohésion.
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FIGURE 3.38 – Cartes de la direction et de l’intensité du vent à y = 100 m (Gauche), de la vitesse
de frottement u∗ (Centre) sur la région de Gemina Lingula et profils de vent dont le point d’échan-
tillonnage est symbolisé par une étoile pour Ls = 60◦ (a), 90◦ (b) et 120◦ (c) (Droite). Ces résultats
ont été obtenus par des simulations méso-échelles de la dynamique atmosphérique à une résolution
spatiale de 6 km (fournis par Spiga A. (LMD)).
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3.3.2.3 Modèle de dynamique des ondes de sedimentation
Un modèle de dynamique des deux longueurs d’ondes de sédimentation à la surface de la ca-
lotte polaire Nord de Mars est proposé à la figure 3.39. Celui-ci prend en compte nos observations,
les analogies établies avec les mégadunes de glace en Antarctique, les processus physiques qui ré-
gissent l’accumulation et l’ablation de la glace à la surface de la calotte martienne et les hypothèses
avancées pour expliquer la dynamique des grandes ondes de sédimentation [Howard, 2000; Ivanov
and Muhleman, 2000; Smith and Holt, 2010; Smith et al., 2013].
FIGURE 3.39 – Coupe schématique de Gemina Lingula illustrant la topographie de surface, l’ar-
chitecture interne et les processus physiques que l’on suppose être impliqués dans la dynamique
des deux échelles d’ondes de sédimentation à la surface de la calotte polaire Nord de Mars.
Dans ce modèle, la glace fraîche s’accumule à la surface de la calotte polaire par conden-
sation de la vapeur d’eau transportée par les vents catabatiques et/ou par dépôt de particules de
glace formées en suspension dans l’atmosphère [Whiteway et al., 2009; Smith et al., 2013]. Les
vents catabatiques, peu chargés en vapeur d’eau, accélèrent au-dessus des faces avals des ondes
de sédimentation, ce qui augmente la sublimation de la vapeur. Ceci provoque à long terme une
ablation nette (pour les grandes ondes de sédimentation) ou une accumulation réduite (pour les
petites ondes de sédimentation) sur ce côté. Le taux d’accumulation plus faible ou négatif favorise
le métamorphisme de la glace et la croissance des grains sur cette face. La vapeur d’eau sublimée
est ensuite transportée par les vents catabatiques vers la face amont de l’onde de sédimentation
suivante où elle se recondense. Ainsi, sur la face amont le bilan net d’accumulation de glace est
positif et supérieur à celui de la face aval.
Nos observations et les analogies établies permettent de conclure que les petites ondes de sé-
dimentation à la surface de Gemina Lingula migrent à contre-sens du vent sous l’influence d’une
accumulation asymétrique de la glace entre les faces amonts et avals. Les petites ondes de sédi-
mentation peuvent également migrer dans le sens du vent lorsque l’accumulation de glace est su-
périeure sur la pente aval. Ces observations confirment l’hypothèse que ces ondes topographiques
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sont contrôlées par des interactions entre l’atmosphère et la glace [Howard, 2000; Smith et al.,
2013].
Les ondes de sédimentation martiennes présentent des longueurs d’ondes et des amplitudes plus
grandes que les mégadunes antarctiques. Cette différence reflète probablement les caractéristiques
distinctes de la gravité, des conditions atmosphériques (i.e. la pression, la température, la densité,
la viscosité, la couche limite atmosphérique) et des propriétés de la glace (i.e. la forme et la taille
des grains, la densité, la porosité, la présence de poussière) entre les deux planètes [Claudin and
Andreotti, 2006; Andreotti et al., 2009; Bourke et al., 2010].
Les mégadunes en Antarctique et les ondes de sédimentation sur Mars constituent donc deux
exemples naturels d’une dynamique similaire dans deux environnements différents.
3.3.3 Différences entre les deux familles d’ondes de sédimentation martiennes
L’intensité relative des processus de distribution de la glace diffère entre les grandes et les pe-
tites ondes de sédimentation (Fig. 3.39). La stratigraphie interne et les propriétés spectroscopiques
de la surface des petites ondes de sédimentation indiquent qu’une accumulation préférentielle de
la glace se produit sur la face amont et une accumulation réduite se produit sur la pente aval. Les
grandes ondes de sédimentation sont quant à elles sujettes à une accumulation nette de glace sur
la pente face au vent et une ablation nette sur la pente sous le vent [Howard, 1978, 2000; Howard
et al., 1982; Cutts et al., 1979; Ng and Zuber, 2006; Smith and Holt, 2010; Massé et al., 2010,
2012; Smith et al., 2013]. Il apparaît donc que l’analogie des ondes de sédimentation martiennes
avec les mégadunes antarctiques est plus pertinente pour les petites ondes de sédimentation que
pour les grandes.
Cette différence suggère également que bien que les grandes et les petites ondes soient compa-
rables dans leur dynamique globale, des mécanismes supplémentaires augmentent drastiquement
l’ablation sur la face aval des grandes ondes de sédimentation. Ces mécanismes impliquent pro-
bablement une accélération du vent catabatique sur la pente aval plus raide provoquant des sauts
catabatiques [Smith et al., 2013]. Ces phénomènes peuvent en effet engendrer de fortes contraintes
de friction (associées à un chauffage adiabatique) et accélérer le taux de sublimation.
Les sauts catabatiques existent également à la surface de l’Antarctique (Fig. 2.2 - Section
2.2.2.4) [Pettré and André, 1991]. On peut imaginer qu’ils sont à l’origine de la formation sur
Terre de morphologies équivalentes aux grandes ondes de sédimentation martiennes. Néanmoins,
jusqu’à présent aucun analogue terrestre n’a été identifié.
3.3.4 Détection des zones d’accumulation et d’ablation à l’échelle de la ca-
lotte
Les observations des grandes ondes de sédimentation [Cutts et al., 1979; Howard et al., 1982;
Howard, 2000; Smith and Holt, 2010; Massé et al., 2010] et des petites ondes de sédimentation
[Herny et al., 2014; Smith and Holt, 2015] révèlent la complexité des processus relatifs au bilan de
masse annuel de la glace à la surface de la calotte polaire Nord de Mars.
L’analyse morphologique et spectrale des ondes de sédimentation permettent d’identifier des
zones préférentielles d’accumulation et d’ablation à la surface de la calotte polaire Nord de Mars.
En effet, la redistribution de la glace par les vents catabatiques va engendrer des modifications de
la surface topographique et des propriétés optiques de la glace. Ainsi, j’ai réalisé deux cartes : la
première est une cartographie de la profondeur de bande à 1,25 µm sur l’ensemble de la calotte
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polaire Nord de Mars réalisée grâce à une mosaïque de cubes hyperspectraux OMEGA acquis
durant l’été (Fig. 3.41). La seconde, est une carte morphologique des zones d’accumulation, de
redistribution et d’ablation de la glace à la surface de la calotte polaire Nord de Mars (Fig. 3.42).
Celle-ci est réalisée à partir de la carte de profondeur d’absorption à 1,25 µm (Fig. 3.41), d’une
mosaïque d’images HRSC acquises durant l’été (Fig. 3.18) et d’un MNT MOLA (Fig. 3.17 (a)).
J’ai numérisé à la main les zones d’accumulation, de redistribution et d’ablation de la glace par des
polygones et des polylignes dans un SIG.
Les cartes sont réalisées à partir de données acquises durant l’été Boréal afin d’observer l’éten-
due de glace persistante après un cycle de condensation/sublimation (accumulation/ablation).
À la surface de la calotte polaire Nord de Mars, les zones sous le vent des grandes ondes de
sédimentation subissent une ablation nette de la glace par les vents catabatiques (figuré bleu, Fig.
3.42). Ces faces sont très riches en poussières. De même, les escarpements marginaux exposent
une quantité importante de poussières. Ainsi, nous identifions les zones très riches en poussières
comme des zones d’ablation nette de la glace.
Ces surfaces sont aisément identifiables par méthode spectroscopique et les observations de
surface. En effet, l’albédo de ces zones est beaucoup plus faible que celui des zones d’accumu-
lation. La contamination en poussières des couches de glace exhumées provoque la diminution
drastique de la valeur du continuum des spectres de glace d’eau et de la profondeur de bande à
1,25µm (Section 3.1.2.2).
De même, les zones d’accumulation de la glace (figuré blanc, Fig. 3.42) sont généralement
caractérisées par un albédo fort et des bandes d’absorption plus profondes (Section 3.1.2.2). La
poussière s’accumule en surface par dépôt mais n’est pas présente en quantité suffisante pour mas-
quer la signature spectrale de la glace d’eau.
Les zones de redistribution de la glace correspondent aux ondes de sédimentation qui ne pré-
sentent pas d’ablation nette sur leurs faces. On distingue les faces avals des grandes ondes de
sédimentation (figuré gris, Fig. 3.42), des petites ondes de sédimentation (figuré rouge, Fig. 3.42),
des petites vagues topographiques (figuré orange, Fig. 3.42).
D’après ces définitions, les zones cartographiées en noir sur la figure 3.41, correspondent à des
zones d’ablation nette de la glace. En effet, leurs très fortes teneurs en poussières se traduisent par
une signature nulle à faible de la glace d’eau ce qui indique que la glace ne s’accumule pas dans
ces zones. Les zones qui présentent une profondeur de bande d’absorption non nulle correspondent
quant à elles à des zones d’accumulation.
L’analyse spectroscopique de la glace d’eau à la surface de Gemina Lingula permet de détecter
une variation de la taille optique des grains de glace au-dessus du champs d’ondes de sédimentation
(Fig. 3.41 - Section 3.2.3). Les petites taille de grains correspondent à des zones où l’accumulation
est plus importante que pour les surfaces caractérisées par une taille optique plus grande. Cette
étude locale peut être effectuée car nous nous sommes assuré que la variation de l’abondance de la
poussière au sein de la zone d’étude était négligeable.
À la surface des glaciers, les zones d’accumulation situées au centre sont généralement ca-
ractérisées par une taille de grain optique plus faible que les zones d’ablation situées aux bords
[Scambos et al., 2007, 2012]. À l’échelle globale de la calotte polaire Nord de Mars, les zones
d’accumulation préférentielle de la glace peuvent être identifiées. Néanmoins, l’interprétation de
la profondeur de bande à 1,25 µm est complexe. En effet, la poussière présente dans l’atmosphère
et transportée par les tempêtes, recouvre de manière non homogène la région polaire [Cantor et al.,
2010]. La contamination de la glace avec de la poussière, même en faible quantité, affecte signi-
ficativement la profondeur de bande d’absorption [Lucey and Clark, 1985]. Ainsi, l’interprétation
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de la variation de la profondeur de bande d’absorption comme étant une variation de taille optique
de grain, qui apparait valide à une échelle locale (Fig. 3.41 - Section 3.2.3), est ambiguë lorsque
l’on considère l’ensemble de la calotte. Il serait utile d’appliquer un masque spectral permettant de
s’affranchir des pixels très contaminés par la poussière afin de détecter des variations optiques de
grains de glace et identifier les zones de fort métamorphisme de la glace.
Sur les bords, l’influence de la poussière est forte et participe à diminuer la profondeur de la
bande d’absorption. Le centre du dôme de la calotte (latitudes supérieures à 85◦) est lui moins
affecté par les dépôts de poussières [Cantor et al., 2010]. Dans ce cas l’on peut supposer que la
taille optique de grains est le facteur principal contrôlant la forme des spectres. On observe de plus
petites tailles optiques de grains (faible profondeur de bande entre 0,05 et 0,15) au centre du dôme
et de plus grandes tailles optiques de grain (fortes profondeurs de bande entre 0,20 et 0,25) autour
de cette région. Le centre du dôme, qui agit comme un piège froid tout au long de l’année, est
susceptible de subir une plus grande accumulation de glace et donc d’être recouvert par des grains
plus fins et purs [Bass et al., 2000].
À partir de ces observations spectrales, de l’observation des formes de surface, de leur texture et
de leur morphologie, j’ai réalisé une carte des zones d’accumulation/d’ablation et de redistribution
de la glace à la surface de la calotte polaire Nord de Mars (Fig. 3.42).
La calotte polaire (NPLD + BU), qui s’étend sur une surface d’environ 2,45 × 106 km2, est
caractérisée par une alternance de zones d’accumulation nette et d’ablation nette (Fig. 3.42). Les
zones d’ablation sont identifiées sur les bords de la calotte (sommet de l’unité basale et escarpe-
ments marginaux) mais également, de façon plus inhabituelle, sur le dôme principal. Les zones
d’ablation, correspondant aux pentes sous le vent des grandes ondes de sédimentation, y alternent
avec les zones d’accumulation. Sur la base de la cartographie réalisée, on peut estimer que la sur-
face totale soumise à une ablation annuelle nette est d’environ 40% de la surface totale de la calotte
permanente.
À long terme, même s’il est admis que la calotte polaire ne s’écoule que très lentement (<
1 mm/an) [Nye, 2000; Hvidberg, 2003; Greve et al., 2003; Karlsson et al., 2011], les particules
de glace accumulées sur les faces amonts des grandes ondes de sédimentation vont être enfouies,
transportées puis exhumées au niveau des zones d’ablation en aval (Fig. 3.40) [Fisher, 1993, 2000].
FIGURE 3.40 – Schéma de la dynamique glaciaire de la calotte polaire Nord de Mars. Les courbes
noires avec des flèches correspondent aux lignes d’écoulement des grains de glaces le long des
grandes ondes de sédimentation. Celles-ci s’écoulent des zones d’accumulation sur la face amont
vers les zones d’ablation sur la face en aval (Modifié d’après [Fisher, 1993]).
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De plus, on constate que les zones d’accumulation, et localement les zones d’ablation, sont
affectées par une redistribution asymétrique de la glace favorisant l’émergence de morphologies
périodiques telles que les petites ondes de sédimentation et les petites vagues topographiques (Fig.
3.42).
Enfin, la région située à une longitude de 180◦ Est, entre le pôle et Chasma Boreale, est carac-
térisée par une très faible profondeur de bande d’absorption à 1,25 µm et également par l’absence
d’onde de sédimentation. Une étude complémentaire incluant l’intensité et la direction du vent,
la texture de surface et la stratigraphie interne pourrait permettre d’expliquer les caractéristiques
morphologiques et spectrales de cette zone.
Cette étude des propriétés optiques de la glace et des formes à la surface de la calotte polaire
Nord de Mars constitue une première estimation qualitative du bilan de masse annuel. Ce bilan est
contrôlé essentiellement par la sublimation et la condensation de la glace ainsi que sa redistribution
hétérogène à la surface de la calotte.
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FIGURE 3.41 – Carte de la profondeur de bande d’absorption à 1,25 µm à la surface de la calotte
polaire Nord de Mars. Cette carte est réalisée à partir d’une mosaïques d’images hyperspectrales
OMEGA acquises en été (Ls = 117,3◦ - 130,7◦). Cette mosaïque est superposée à une mosaïque
d’images MOC.
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FIGURE 3.42 – Carte des zones d’ablation et d’accumulation de la glace à la surface de la calotte
polaire Nord de Mars.
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3.4 Conclusion
Les interactions entre la cryosphère et l’atmosphère à la surface de la calotte polaire Nord de
Mars et de la calotte Antarctique mènent au développement d’ondes de sédimentation de glace.
Celles-ci présentent de nombreuses analogies entre les deux planètes en termes de morphologie,
de texture de surface, de taille de grain et de stratigraphie interne. Leurs pentes douces face au vent,
leurs crêtes et les creux sont recouverts de glace à grains fins, récente et propre. De plus, on observe
fréquemment la présence de structures longitudinales sur ses pentes amonts. En Antarctique ces
rides sont des sastrugi tandis que sur Mars ce sont de grandes rides longitudinales. Ces caractéris-
tiques indiquent que la pente face au vent est soumise à une accumulation nette. Sur l’autre face
des ondes de sédimentation, la pente raide sous le vent expose soit des couches de glace anciennes
et riches en poussière ou soit une texture lisse composée de gros grains de glace indiquant respecti-
vement une ablation nette et une faible accumulation. Les faibles taux d’accumulation et l’ablation
prolongent l’exposition à l’atmosphère des couches de glace, ce qui favorise le métamorphisme et
la croissance des grains.
Ces caractéristiques de surface associées à l’observation de l’architecture interne des couches
de glace obtenue par les radars sondeurs sont en accord avec une croissance et une migration en
général à contre-sens du vent des ondes de sédimentation, en réponse au développement d’une
périodicité des taux d’accumulation et d’ablation sous l’influence des vents catabatiques.
L’accumulation et l’ablation à la surface des mégadunes antarctiques semblent être dominées
par le transport et le dépôt de particules de neige tandis qu’à la surface de Mars, ces processus
apparaissent être contrôlés par la sublimation et la condensation de la glace à la surface.
En Antarctique, jusqu’à présent, une seule longueur d’onde de sédimentation a été décrite.
À l’inverse à la surface de la calotte polaire Nord de Mars, on observe la superposition de deux
longueurs d’ondes différentes. L’analyse conjointe de données radar, de topographie, d’imagerie et
de spectroscopie a permis d’identifier la présence d’une petite longueur d’onde de sédimentation.
Celles-ci sont caractérisées par une faible accumulation nette sur la pente sous le vent et constituent
un analogue pertinent des mégadunes terrestres. À l’inverse, les grandes ondes de sédimentation
sont généralement caractérisées par une ablation nette de leur pente sous le vent. Un équivalent
terrestre de ces structures n’a pas encore été décrit.
De plus, ponctuellement on observe des variations du sens de migration des petites ondes de
sédimentation à la surface de la calotte polaire Nord de Mars. De telles inversions n’ont pas été
observées jusqu’à présent pour les mégadunes antarctiques.
L’analyse des zones d’ablation et d’accumulation de la glace à l’échelle de la calotte polaire
Nord de Mars atteste de la complexité et de la variabilité spatiale et temporelle des processus mis en
jeu dans le bilan de masse global de cette calotte. De nombreuses questions persistent : (1) quelle
est la relation entre les petites et les grandes ondes de sédimentation à la surface de la calotte
polaire martienne ? (2) Quels processus permettent l’initiation de ces morphologies à la surface
des calottes ? (3) L’action couplée des vents catabatiques et des changements de phase de la glace
permet-elle de piloter la dynamique des ondes de sédimentation martiennes ? (4) Quels sont les
paramètres qui contrôlent le sens de migration de ces morphologies ? (5) Est-ce que l’asymétrie
des taux d’accumulation et d’ablation le long des ondes de sédimentation est due à une asymétrie
saisonnière du taux d’accumulation ou bien du taux d’ablation ou bien résulte d’une asymétrie du
bilan annuel d’accumulation ? (6) À la surface de Mars, quelle peut être l’influence de la couver-
ture saisonnière de glace de CO2 sur la dynamique des ondes de sédimentation ?
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La compréhension des interactions entre la glace et le vent est d’une importance fondamentale
pour l’interprétation climatique des enregistrements stratigraphiques des carottes de glace et des
données de radar et également pour l’évaluation des bilans de masse et d’énergie à la surface des
glaciers sur Terre et sur Mars. L’observation d’une morphologie et d’une dynamique semblable
sur deux planètes différentes permet de poser des contraintes pour le développement d’un modèle
commun de formation et de développement d’ondes de sédimentation de glace.
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Chapitre 4
Modélisation de la diffusion et du transport
de la vapeur à une interface
glace-atmosphère : modèle et validation
Les observations de la surface des glaciers témoignent de l’importance de l’action couplée
de la sublimation/condensation de la glace et du vent sur le développement de formes à diffé-
rentes échelles (Chapitres 2 et 3). La sublimation et la condensation dépendent de divers facteurs
thermodynamiques et cinétiques dont les principaux sont : la masse moléculaire de la substance
qui sublime, la température, la pression, la capacité du fluide à diffuser dans l’air, l’enthalpie de
sublimation, la vitesse de l’écoulement ou encore la géométrie de la surface en contact avec l’at-
mosphère.
Afin de prendre en compte et d’évaluer l’importance de ces phénomènes, nous adoptons une
approche numérique qui nécessite de traduire le problème physique en problème mathématique.
Le transport de volatils au-dessus d’une interface capable de sublimer est un cas classique de
mécanique des fluides. La physique de ce problème est bien documentée et comprise pour des géo-
métries simples. En revanche, pour des géométries plus complexes comme la surface d’un glacier
par exemple, les lois analytiques ne sont plus valables. C’est pourquoi il est nécessaire de valider
le modèle avec des cas simples dans un premier temps. Les équations qui gouvernent l’écoulement
et le changement de phase sont implémentées dans un code numérique basé sur la Méthode des
Éléments Finis (MEF). Celle-ci présente l’avantage de pouvoir résoudre des systèmes d’équation
linéaires complexes dans un domaine en 2 dimensions et pour une grande variété de topographies.
Dans un premier temps nous définissons les paramètres inhérents au problème physique, puis
dans une seconde section, nous établissons les équations mathématiques et la paramétrisation nu-
mérique du transfert de masse soumis à une convection forcée. Enfin, dans la dernière partie de ce
chapitre les performances du modèle développée sont comparées à une série de cas tests issus de la
littérature. Cette dernière étape permet de valider le code numérique développé. Les applications
du modèle à des surfaces de glace en Antarctique et sur la calotte polaire de Mars sont présentées
dans le Chapitre 5.
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4.1 Équations du problème
4.1.1 Définition du problème physique
Les transferts qui se produisent à l’interface d’un volume de glace d’une espèce a (par exemple
H2O), de masse volumique ρs,a (kg.m−3), et d’une atmosphère, de masse volumique ρ (kg.m−3),
sont fonctions des propriétés du fluide et des conditions thermodynamiques du système glace-
atmosphère.
Nous adoptons une vision simple du problème de sublimation/condensation en considérant l’at-
mosphère comme un mélange homogène et isotherme (n espèces) de différents gaz composé d’une
espèce b dominante, appelée fluide porteur (par exemple le CO2) et de l’espèce a, présente en plus
faible quantité, appelée traceur (par exemple la vapeur d’eau). Les deux espèces sont considérées
comme des gaz parfaits et présentent des masses moléculaires différentes (mb 6= ma).
Au sein du mélange, la pression totale p (Pa) correspond à la contribution de la pression par-
tielle pn (Pa) de chaque espèce (Loi de Dalton - Eq. 4.1). La pression partielle d’un gaz traduit
une notion de concentration massique de l’espèce ρn (kg.m−3). Les deux grandeurs, la pression
partielle et la concentration massique, sont liées par la loi des Gaz Parfaits (Eq. 4.2). Ainsi, dans le
mélange, l’abondance relative du traceur correspond à une fraction ωa (Eq. 4.3).
Pour n = a,b,
p =∑
n
pn (4.1)
ρn =
pn
RnT
(4.2)
Avec Rn la constante du gaz parfait n telle que Rn = R/Mn.
ωn =
ρn
ρ
−→∑
n
ωn = 1 (4.3)
Pour les cas que nous traitons, la fraction du traceur ωa est négligée devant celle du fluide
porteur pour la détermination des propriétés de l’atmosphère. La pression atmosphérique totale p
(et par conséquent sa concentration ρ) correspond donc à la pression partielle du fluide porteur pb
(et ρ = ρb).
Le système glace-vapeur de l’espèce a est rarement à l’équilibre. Il va alors subir des chan-
gements de phase. Pour une température donnée, la phase solide est en sublimation si la pression
partielle de l’espèce pa dans l’atmosphère est inférieure à la pression de saturation de l’espèce
(pa < pa,sat). De même, la phase gazeuse est en condensation si pa > pa,sat . Les passages de la
phase solide à gazeuse provoquent des variations du volume de glace en réponse au changement
de la fraction ωa dans le mélange gazeux. Le phénomène a un effet rétroactif négatif, c’est-à-dire
que la sublimation de l’espèce a augmente sa pression partielle dans l’atmosphère jusqu’à une
éventuelle saturation et donc une condensation de sa phase vapeur et inversement.
La mise en mouvement du mélange fluide au-dessus de l’interface glacée va avoir un impact
sur le changement de phase que l’on cherche à quantifier. Ceci passe par la mise en équation de
deux aspects du problème : la diffusion verticale du traceur et son transport dans le fluide porteur.
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4.1.2 Mise en mouvement du fluide porteur
4.1.2.1 Équation de conservation de la masse
L’équation de continuité (ou équation de conservation de la masse) (Eq.4.4) traduit l’idée selon
laquelle, au sein d’un volume fluide V (de surfaceS ), fixe par rapport au référentiel utilisé, le bi-
lan de masse dm/dt entrant et sortant par sa surfaceS , à une vitesse~u, est nul [Guyon et al., 2004].
Localement,
dm
dt
=
∂ρ
∂ t
+
−→5 · (ρ~u) = 0 (4.4)
Dans le cas où l’on considère un fluide incompressible, c’est-à-dire un fluide dont la masse
volumique ρ est constante au cours du mouvement, le terme temporel de l’équation de continuité
s’annule et la divergence du flux est nulle (Eq. 4.5) :
−→5 ·~u = 0 (4.5)
4.1.2.2 Équation de quantité de mouvement
L’écoulement incompressible est décrit à la fois par l’équation de continuité (Eq. 4.5) et par
l’équation de quantité de mouvement de Navier-Stokes (Eq. 4.7) résultante du principe fondamen-
tal de la dynamique (PFD - Eq. 4.6) :
m
d~u
dt
= m~a =∑−→Fext (4.6)
ρ
∂~u
∂ t
+ρ(~u5)~u = ρ~g−−→5P+µ4~u (4.7)
Avec :
– Membres de gauche de l’équation PFD : accélération.
– 1er terme du membre de gauche : accélération d’une particule de fluide due à la variation
de sa vitesse avec le temps dans un repère eulérien fixe (terme temporel).
– 2ème terme du membre de gauche : variation de la vitesse associée à l’exploration du
champ de vitesse par la particule fluide au cours de son mouvement (terme convectif).
– Membres de droite de l’équation PFD : bilan des forces.
– 1er terme du membre de droite : forces de volume appliquées au fluide (Poids).
– 2ème terme du membre de droite : forces de pression. Dans le cas des forces hydrosta-
tiques (Poussée d’Archimède) cette valeur peut être non nulle malgré l’absence de mou-
vement.
– 3ème terme du membre de droite : forces visqueuses dues à la déformation des particules
fluides où µ est la viscosité dynamique du fluide (Pa.s).
4.1.2.3 Nature de l’écoulement
Un écoulement laminaire se caractérise par un mouvement régulier et ordonné des particules
fluides. Les filets fluides au sein de l’écoulement ne se mélangent pas. Ce caractère permet une
prédiction des caractéristiques de l’écoulement en un point grâce aux équations de continuité et de
Navier-Stokes pour un fluide incompressible (Eq. 4.5 et 4.7).
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L’écoulement turbulent se caractérise quant à lui par un mouvement désordonné des particules
fluides et par le mélange des filets fluides. Ceci ce traduit par l’émergence de tourbillons à diffé-
rentes échelles qui favorisent les échanges.
Si cet écoulement est le plus commun dans la nature (écoulement atmosphérique, écoulement
d’une rivière...) sa description physique en termes mathématiques n’est pas triviale. En effet,
l’écoulement turbulent peut-être décrit comme celui d’un fluide animé d’un mouvement moyen
auquel viennent s’ajouter des fluctuations de vitesse. Le caractère aléatoire du mouvement d’une
particule fluide ne permet pas de prédire avec précision sa position à l’instant suivant. Il en ré-
sulte que pour un même point dans un repère eulérien il n’existe pas une valeur des variables de
l’écoulement mais un ensemble de valeurs qu’il convient de traiter par une approche statistique
pour décrire au mieux l’écoulement [Chassaing, 2000b].
Les équations de base décrivant les couches limites turbulentes sont les mêmes que pour un
écoulement laminaire : l’équation de continuité (Eq. 4.5) et l’équation de quantité de mouvement
pour un fluide incompressible (Eq. 4.7). Pour approximer le mouvement turbulent, nous utilisons
la décomposition de Reynolds (Reynolds Average Navier-Stokes - RANS) des variables du pro-
blème. Par exemple, pour la vitesse, la décomposition consiste à exprimer la valeur de la vitesse
instantanée u∗i par la vitesse du mouvement moyen Ui et de la vitesse fluctuante u′i (Eq. 4.8) dont
la moyenne u′i est nulle.
u∗i =Ui+u
′
i (4.8)
Cette décomposition permet de décrire l’advection totale du fluide par le mouvement global
(terme moyen), qui indépendamment de son caractère fluctuant peut atteindre un régime station-
naire, et une advection par agitation turbulente (terme fluctuant) [Chassaing, 2000b]. Nous appli-
quons cette décomposition ainsi que l’opérateur moyenne aux équations (Eq. 4.9 et 4.10). Afin
de ne pas alourdir l’écriture des équations différentielles, nous appliquons une notation indicielle
selon la convention d’Einstein (sommation sur les indices répétés) :
– Équation de continuité :
∂Ui
∂xi
= 0 et
∂u′i
∂xi
= 0 (4.9)
– Équation de Reynolds (≡ à l’équation de Navier-Stokes pour l’écoulement turbulent) :
∂Ui
∂ t
+U j
∂Ui
∂x j
=− 1
ρ
∂P
∂xi
+ν
∂ 2Ui
∂x2j
+g− ∂u
′
iu
′
j
∂x j
(4.10)
Le traitement statistique permet d’obtenir directement les grandeurs moyennes de l’écoulement
puisque la vitesse résolue dans les équations 4.9 et 4.10 correspond à la vitesse moyenne de l’écou-
lement (u∗i =Ui). L’agitation turbulente se traduit par l’apparition d’une contrainte de turbulence ;
le tenseur des contraintes de Reynolds Ri, j (= −ρu′iu′j) (Eq. 4.11), lié à la non-linéarité du terme
d’advection.
ρu′iu′j = ρ
 u′2 u′v′ u′w′u′v′ v′2 v′w′
u′w′ v′w′ w′2
 (4.11)
Ce moment d’ordre 2, symétrique, confère un caractère ouvert à l’équation de Reynolds car
le nombre d’inconnues (10 : Ui=1 (1ère composante de la vitesse), Ui=2 (2nde composante de la
vitesse), Ui=3 (3ème composante de la vitesse), P + les 6 inconnues du tenseurs (Eq. 4.11)) devient
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plus important que le nombre d’équations (4 : équation de continuité + équations de Navier-Stokes
pour les 3 composantes de la vitesse). Les méthodes de fermeture permettent d’établir des relations
mathématiques entre les différentes grandeurs pour pouvoir fermer le système. Nous avons choisi
d’utiliser la méthode k - ε [Chassaing, 2000b]. Malheureusement, l’implémentation des équations
de la turbulence avec cette méthode dans notre modèle numérique n’a pas pu être menée à terme au
cours de cette thèse par manque de temps. Le détail de la méthode k - ε employée et les premiers
résultats de validation numériques sont présentés en Annexe C.
4.1.2.4 Influence d’une paroi solide sur l’écoulement
FIGURE 4.1 – Couche limite dynamique laminaire évoluant vers une couche limite dynamique
turbulente au delà d’une longueur critique xc. δ traduit l’épaisseur de la couche limite. Inspiré de
Bergman et al. [2011].
La présence d’une paroi solide dans l’écoulement d’un fluide visqueux, de viscosité µ , en-
gendre des interactions qui vont le déformer. Le fluide visqueux est animé d’une vitesse maximale
U∞ au loin et d’une vitesse nulle à la paroi (Fig. 4.1). Cette différence de vitesse engendre des
contraintes de frottements τt (Pa) (Eq. 4.12) entre les particules fluides dans la direction de l’ad-
vection [Chassaing, 2000a]. La contrainte à la paroi τp (y = 0) est maximale et engendre le retard
des couches de particules fluides supérieures. Le caractère turbulent d’un écoulement se traduit par
une valeur de τp plus importante que pour l’écoulement laminaire et un aplatissement du profil de
vitesse turbulent (Fig. 4.1).
τw = µ
∂u
∂y
∣∣∣∣
y=0
(4.12)
La viscosité dynamique µ (Pa.s) est une propriété intrinsèque du fluide qui traduit sa résistance
à la déformation. La viscosité dynamique présente une dépendance en température. Elle est liée
à la viscosité cinématique ν (m2.s−1) par la masse volumique du fluide (Eq. 4.13) [Guyon et al.,
2004].
ν =
µ
ρ
(4.13)
L’influence de la paroi et des frottements qui lui sont associées diminue avec la hauteur y.
Lorsque ces effets sont négligeables, on atteint le sommet de la couche limite dynamique δd (m).
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On considère que c’est le cas lorsque la vitesse des particules fluides atteint 99% de la valeur de la
vitesse U∞ [Chassaing, 2000a; Bergman et al., 2011].
C f (x) =
τw(x)
1
2ρU2∞
(4.14)
L’épaisseur de la couche limite convective croît avec la distance x (Fig. 4.1) influençant la
valeur du gradient de vitesse et de la contrainte pariétale locale τp. Le coefficient de frottement
local adimensionné C f (x) (Eq. 4.14) traduit le degré d’interaction du fluide avec la surface. Cette
grandeur correspond au rapport de la contrainte pariétale locale sur la pression dynamique et est
primordiale pour l’étude des flux à la surface [Chassaing, 2000a]. Ces valeurs sont dépendantes du
régime d’écoulement de la couche limite qui est caractérisé par le nombre de Reynolds Re(x). Ce
nombre sans dimension compare l’influence des forces inertielles aux forces visqueuses (Eq. 4.15).
Le passage du régime laminaire au régime turbulent se produit au bout d’une longueur critique xc
qui dépend de la géométrie de la surface et de l’écoulement (par exemple pour un lit plat Rec = 5
× 105). Le mélange plus efficace dans la couche limite visqueuse turbulente favorise les échanges
et sa croissance verticale en fonction de x.
Re(x) =
U∞x
ν
(4.15)
4.1.3 Transfert de masse
4.1.3.1 Diffusion et mélange des espèces
Un transfert de masse se produit s’il existe un gradient de concentration du traceur a dans le
fluide porteur b, c’est-à-dire lorsque la concentration à l’interface ρa,w (kg.m−3) est différente de
la concentration au loin ρa,∞ (kg.m−3). Ce gradient a le potentiel de produire le déplacement des
espèces et de les mélanger (Fig. 4.2). L’origine du gradient de concentration peut être due à une
simple différence de concentration de l’espèce mais peut être également induite par un gradient de
température, un gradient de pression ou un gradient de densité [Bergman et al., 2011].
FIGURE 4.2 – Diffusion d’un fluide traceur a dans un fluide porteur b.
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Les concentrations du traceur ρa,w et ρa,∞ constituent les conditions aux limites du problème
de transfert de masse et sont extrêmement importantes pour quantifier les échanges entre la phase
solide et les phases gazeuses (mélange de a et b).
ρa,w = ρa,sat =
pa,sat
RaTw
(4.16)
À l’interface solide-gaz, la phase vapeur est en équilibre thermodynamique avec la phase so-
lide sous-jacente. À une température de surface donnée Tw, la concentration ρa,w dans la tranche
d’atmosphère située juste au-dessus de la surface correspond donc à la concentration de l’espèce
à saturation ρa,sat (Eq. 4.16). On note que la concentration à l’interface dans la phase solide est
beaucoup plus importante et provoque un saut de concentration à l’interface [Bergman et al., 2011]
(Fig. 4.2).
Dans la phase gazeuse, la distribution de l’espèce a en fonction de l’altitude suit une loi ex-
ponentielle qui est fonction de sa teneur dans l’atmosphère PR et de l’épaisseur de l’atmosphère
Hatm. Le terme PR correspond à la hauteur en µm que l’on obtiendrait si toute la quantité de a
gazeux présent dans une colonne d’atmosphère précipitait (Eq. 4.17) [Farahani and Lange, 2012].
PR =
∫ Hatm
0
ρa(y)dy = rm
∫ Hatm
0
ρb,wexp
( −y
Hatm
)
dy (4.17)
Avec rm = ρa(y)/ρb(y) le rapport de mélange entre les deux espèces a et b considéré comme
constant dans l’atmosphère quel que soit y [Farahani, 2008; Pankine and Tamppari, 2015]. L’inté-
gration de l’équation permet d’accéder à la concentration de l’espèce a à n’importe quelle hauteur
y et peut-être utilisée comme borne supérieure ρa,∞.
Compte tenu du gradient de concentration, la matière se déplace selon une loi de diffusion
moléculaire : la loi de Fick (Eq. 4.18). Pour le transfert d’une espèce a dans un mélange binaire a
- b, l’expression vectorielle est :
~ja =−ρDa,b
−→5ωa → m˙di f f ,a =−~ja ·~n (4.18)
Avec~n la normale extérieure à la surface orienté du solide vers l’atmosphère.
Le flux diffusif ~ja (kg.m−2.s−1) est fonction du gradient de concentration ρ
−→5ωa et du coeffi-
cient de diffusion massique de l’espèce a dans b, noté Da,b (m2.s−1). Ce coefficient est dépendant
de la pression et de la température. Pour chaque mélange une loi, généralement expérimentale, doit
être établie.
Par convention, le flux ~ja est orienté dans la direction verticale y. Il est positif ou négatif se-
lon que l’échange s’effectue de la surface vers l’atmosphère ou l’inverse. Quant au flux diffusif
normé m˙di f f ,a (kg.m−2.s−1) (Eq. 4.18), il est négatif lorsque la phase solide perd de la matière
(sublimation) et positif lorsque la phase solide gagne de la matière (condensation) (Fig. 4.2).
Dans un repère fixe, le mouvement du traceur a ne dépend pas seulement de la diffusion mo-
léculaire mais également d’une seconde contribution : l’advection globale du mélange [Ulrich,
2009; Bergman et al., 2011; Cengel, 2002]. Ce mouvement peut être lié à différents phénomènes
physiques tels que :
– la convection forcée induite par la présence d’un gradient de vitesse (Section 4.1.3.2)
– la convection naturelle thermique induite par la présence d’un gradient de densité du fluide
provoqué par un gradient de température (Section 4.1.4)
– la convection naturelle massique (ou advection-diffusion) induite par la présence d’un gra-
dient de concentration du traceur dans un mélange hétérogène (Section 4.1.4)
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La convection est un mode de transport de la masse qui s’applique au mouvement global du
mélange fluide. Chaque aspect de la convection peut se produire indépendamment ou simultané-
ment et favorise l’homogénéisation du mélange et les échanges massiques à la paroi. En effet, les
mouvements convectifs permettent l’évacuation horizontale et/ou verticale de couches fluides de
forte concentration en les remplaçant par des couches de moins forte concentration ce qui permet
de maintenir un gradient de concentration et donc un flux à la paroi.
Les transferts s’appliquent au sein de la couche limite de concentration définie par la zone
d’épaisseur δc pour laquelle le gradient de concentration du traceur dans le fluide porteur existe,
c’est-à-dire qu’à la frontière de la couche limite (ρa,w−ρa)/(ρa,w−ρa,∞)≤ 0,99 [Bergman et al.,
2011].
L’estimation de la valeur du flux massique total m˙a de l’espèce a dans la couche limite de
concentration doit donc prendre en compte à la fois le flux de la loi de Fick (Eq 4.18) m˙di f f ,a et le
flux m˙conv,a associé au mouvement global du mélange (Eq. 4.19).
m˙a = m˙conv,a+ m˙di f f ,a (4.19)
4.1.3.2 Équation de transport-diffusion
En présence d’un écoulement, le traceur subit à la fois un mouvement vertical lié au gradient de
concentration et un mouvement horizontal lié au transport de l’espèce par le vent. L’occurrence si-
multanée de ces deux processus de transport convectif et diffusif provoque le développement d’une
couche limite de concentration analogue à la couche limite dynamique [Bergman et al., 2011].
L’équation caractéristique du transport et de la diffusion (TD) d’une espèce a dans une autre
espèce b (Eq. 4.20) est déduite de l’équation de la conservation de la masse (Eq. 4.4) dont la
démonstration est réalisée en Annexe B.
ρ
(
∂ωH2O
∂ t
+~u ·−→5ωH2O
)
= ρDH2O,air4ωH2O+SH2O (4.20)
Avec :
– Membres de gauche de l’équation TD :
– 1er terme du membre de gauche : évolution temporelle de l’espèce a (terme instation-
naire).
– 2ème terme du membre de gauche : transport de l’espèce a associé au champ de vitesse
dans le domaine (terme convectif).
– Membres de droite de l’équation TD :
– 1er terme du membre de droite : diffusion de l’espèce a
– 2ème terme du membre de droite : terme source Sa . Il traduit la présence d’une source
continue ou ponctuelle de l’espèce a.
Dans le cas où la vitesse est nulle, l’équation correspond à l’équation de diffusion pure.
4.1.3.3 Caractéristiques de la couche limite de concentration
En convection forcée, l’épaisseur δc de la couche limite de concentration augmente avec la
distance x (Fig. 4.3). Sa forme est contrôlée par le régime d’écoulement, la topographie, la viscosité
du fluide porteur et la diffusivité thermique.
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FIGURE 4.3 – Couche limite de concentration. Inspiré de Bergman et al. [2011].
Le rapport entre le moment moléculaire dans la couche limite dynamique et la diffusion mas-
sique dans la couche limite de concentration est caractérisé par le nombre de Schmidt, Sc (analogue
au nombre de Prandtl en thermique) (Eq. 4.21).
Sc =
ν
Da,b
(4.21)
Ce terme traduit l’évolution relative des épaisseurs de la couche limite dynamique δd et de la
couche limite de concentration δc. Si le rapport est proche de 1, alors les deux phénomènes sont
équivalents et les couches limites se superposent [Cengel, 2002].
Le transfert des espèces par convection entre la surface et l’écoulement libre est déterminé par
les conditions au sein de la couche limite de concentration. Le flux massique m˙a à l’interface entre
la phase solide et la phase gazeuse de l’espèce a est proportionnel au gradient de concentration
entre les bornes de la couche limite (Eq. 4.23) :
m˙a = hm(ρa,w−ρa,∞) (4.22)
hm =
m˙H2O
(ρH2O,w−ρH2O(y))
(4.23)
Avec hm (m/s), le coefficient de transfert de masse de l’espèce gazeuse a (Eq. 4.24). Ce flux
doit également obéir à la loi de conservation de la masse. L’égalité entre ces deux relations conduit
au terme diffusif en y = 0 (Eq. 4.24) [Cengel, 2002].
hm =
−Da,b∂ρa/∂y |y=0
ρa,w−ρa,∞ (4.24)
Le rapport entre le terme convectif et le terme diffusif est caractérisé par le nombre de Péclet
Pe (Eq. 4.25).
Pe =
UL
Da,b
(4.25)
Avec U et L respectivement la vitesse caractéristique de l’écoulement et la longueur caractéris-
tique. Si le nombre de Pe est supérieur à 1 alors le transport de la matière s’effectue essentiellement
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par la convection.
La valeur des flux massiques sera d’autant plus importante que le fluide sera turbulent, que la
vitesse U∞ sera grande et que le gradient de concentration sera fort. La figure 4.3 met en évidence
le fait que le long d’une surface plane, le flux est également fonction de la distance horizontale x.
Deux grandeurs sans dimensions permettent d’évaluer l’efficacité des processus de transfert de
masse convectif par rapport : (1) à la diffusion, avec le nombre de Sherwood Sh (Eq. 4.26) et (2) à
l’écoulement avec le nombre de Stanton St (Eq. 4.27).
Sh =
hmx
DH2O,air
(4.26) St =
Sh
ReSc
=
hm
U∞
(4.27)
4.1.4 Convection naturelle
4.1.4.1 Principe
La convection naturelle est un mode de transport de matière associé à la force de flottabilité
qui s’exerce au sein d’un fluide. Cette force est fonction de la gravité de la planète considérée
et d’un gradient de densité dans le fluide [Bergman et al., 2011]. Dans le cadre de notre problème
physique, la convection naturelle libre (pas de borne physique supérieure) peut être associée à deux
facteurs (évoqués à la section 4.1.3.1) :
– Le fluide porteur est affecté par une différence de température entre la paroi et une altitude
y (∆T = Tw (température à l’interface) −T∞ (température à l’infini)) provoquant un gradient
de densité proportionnel au gradient de concentration ∆ρb.
La densité d’un fluide est fonction de sa température. L’expansivité thermique des fluides
induit une diminution de la densité avec l’augmentation de la température. Naturellement,
le fluide chaud et moins dense migre vers le haut où il se refroidit puis redescend vers la
paroi sous l’influence de son poids. Ces mouvements génèrent des cellules de convection ou
des panaches qui brassent le fluide. Pour créer une telle instabilité il est nécessaire que : (1)
Tw > T∞, dans le cas contraire le fluide présente une stratification thermique stable, (2) le
gradient ∆ρb doit être suffisamment grand pour dépasser une valeur critique et amorcer un
mouvement. En effet, une viscosité élevée et une forte diffusion thermique ont tendance à
inhiber le phénomène de convection naturelle. Néanmoins, la convection se déclenche pour
des matériaux très visqueux, comme par exemple au sein du manteau terrestre (l’échelle de
temps de convection est extrêmement longue). Dans l’atmosphère, la convection naturelle est
très fréquente et vigoureuse. Elle participe au mélange efficace des masses d’air et aérosols
à différentes échelles [Stull, 1988].
– Le traceur présente un gradient de concentration ∆ρa dans un mélange d’espèces de masses
molaires différentes (ma 6= mb) (Eq. 4.28) [Mills, 2001; Dundas and Byrne, 2010].
∆ρa
ρ
=
mb
(
p
(
Tw
T∞
−1
))
+(mb−ma)
(
pa,sat− TwT∞ p
)
1
2
(
mb p
(
Tw
T∞
+1
)
− (mb−ma)
(
Tw
T∞
p+ pa,sat
)) (4.28)
Le gradient de concentration du traceur provoque à la fois un mouvement dû à la diffusion
moléculaire (Eq. 4.18) mais également un mouvement global du mélange (Eq. 4.19) dû à la
différence de densité des deux espèces [Ulrich, 2009; Bergman et al., 2011]. Dans le cas où
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ma < mb, si la diffusion du traceur est orientée vers le haut, alors les molécules du fluide
porteur vont subir un mouvement orienté vers la surface.
Ces deux effets peuvent coexister dans une couche limite de concentration. Lorsque les gra-
dients s’annulent le système est stable et il n’y a plus de mouvement global.
4.1.4.2 Influence sur l’écoulement
La Poussée d’Archimède est la force motrice de la convection naturelle. Les gradients de
concentration jouent sur le gradient de pression hydrostatique (Eq. 4.29). L’approximation de
Boussinesq permet de considérer ρn constant (fluide incompressible) sauf pour le terme de flo-
tabilité pour lequel on conserve la variation de cette grandeur.(−→5p≡−ρn−→g ) ·~ez (4.29)
Le terme 4.29 est introduit dans l’équation de Navier-Stokes (Eq. 4.7) [Cengel, 2002] pour
rendre compte de l’impact de la convection naturelle liée au gradient de température sur la convec-
tion d’un champ de vitesse (Eq. 4.30) :
ρ
(
∂~u
∂ t
+(~u5)~u
)
= ρβ (T −T0)+µ4~u (4.30)
Avec β le coefficient d’expansion thermique.
β =− 1
ρ
(
∂ρ
∂T
)
p
(4.31)
Et de même pour l’équation de convection naturelle du champ de vitesse liée au gradient de
concentration (Eq. (4.32) :
ρ
(
∂~u
∂ t
+(~u5)~u
)
=
∆ρa
ρ
~g+µ4~u (4.32)
4.1.4.3 Convection mixte
Les phénomènes convectifs (naturels ou forcés) sont très répandus dans la nature et peuvent
coexister. Le transport est alors mixte. Le flux massique convectif à la paroi est affecté par le flux
associé à la convection naturelle (m˙CN) et celui associé à la convection forcée (m˙CF ) selon la part
de leurs contributions respectives dans l’écoulement (Eq. 4.33).
m˙conv = f (m˙CN , m˙CF) (4.33)
Le paramètre de Grashof permet d’évaluer l’importance relative des forces de flotabilité sur
les forces visqueuses dans le cadre de la convection thermique (GrT ) et massique (Grm) [Cengel,
2002].
GrT =
gβ (Tw−T∞)L3
ν2
et Grm =
g(ρw−ρ∞)L3
ρν2
(4.34)
Si le rapport Gr/Re2 est inférieur à 1 alors la convection forcée domine l’écoulement, s’il est
supérieur à 1 alors la convection forcée est négligeable.
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4.1.5 Évolution de l’interface
Dans le cadre de notre étude, le transfert de masse traduit un changement de phase d’une
espèce solide vers sa phase gazeuse et inversement. Ceci provoque l’évolution morphologique de
la surface solide au cours du temps. D’après la loi de conservation des espèces, le flux de matière
sortant du solide M˙a (kg.m−2.s−1) est égal au flux de matière entrant dans le gaz m˙a (kg.m−2.s−1)
(Eq. 4.35) [Bergman et al., 2011].
m˙a = M˙a (4.35)
FIGURE 4.4 – Évolution de l’interface de glace d’équation s(x, t) en fonction des flux.
L’évolution de la forme de la surface, décrite par une fonction s(x, t), est dépendante du flux
de matière en chaque position x (Fig. 4.4, Eq. 4.36). Si le flux est positif, par exemple lors de la
condensation de l’espèce a, le système est en accumulation : la matière s’accumule en un point x
et augmente la valeur de s(x, t). À l’inverse si le flux est négatif, par exemple lors de la sublimation
de l’espèce, le système est en érosion : l’ablation de la matière en x provoque une diminution de la
valeur de s(x, t). Le transfert de masse joue ainsi un rôle dans l’évolution de la forme des interfaces
lors d’un changement de phase.
∂ s(x, t)
∂ t
∝ m˙a ≡ M˙a (4.36)
L’estimation de la vitesse de transfert du gaz hm à l’interface permet une estimation de la
vitesse de sublimation Hm (m/s) de la phase solide de masse volumique ρs,a (Eq. 4.37) et permet la
quantification du déplacement de l’interface.
(ρa,w−ρa,∞)×hm = ρs,a×Hm (4.37)
4.1.6 Problème sans dimension
Les grandeurs du problème présentées précédemment peuvent être exprimées sous forme de
grandeurs caractéristiques, par normalisation (Tab. 4.1) :
L’intégration de ces grandeurs adimensionnées dans les équations permet de faire apparaître
les paramètres de similitudes introduits dans les sections précédentes.
Ainsi dans l’équation de la dynamique on fait apparaître l’inverse du nombre de Reynolds Re
(Eq. 4.15) et l’inverse du carré du nombre de Froude Fr (Eq. 4.38).
∂
−→
u∗a
∂ t∗
+
(−→
u∗a ·5
∗)−→
u∗a =
1
Fr2
−−→5∗p∗+ 1
Re
4∗−→u∗ (4.38)
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Grandeur Grandeur caractéristique
Forme adimensionnée
(Unité) (Exemples)
Longueur (m) L (δd , δ f , λ ) x∗ = xL
Vitesse (m.s−1) U (Ure f , Umoy, u∗) u∗ = uU
Temps (s) L/U t∗ = t(L/U)
Pression (Pa)
ρU2 - Terme d’énergie
p∗ = p
(ρU2)
cinétique (Relation de Bernouilli)
Concentration (kg.m−3) ρa,w et ρa,∞ ρ∗a =
ρa−ρa,w
ρa,∞−ρa,w
Température (K) Tw et T∞ T ∗ = T−TwT∞−Tw
TABLE 4.1 – Adimensionnement des grandeurs du problème.
Le nombre de Froude Fr (Eq. 4.39) caractérise le rapport entre l’énergie cinétique et l’énergie
potentielle du fluide en écoulement.
Fr =
U√
gpL
(4.39)
De même, l’inverse du nombre de Reynolds (Eq. 4.15) et l’inverse du nombre de Schmidt
(4.21) apparaissent dans l’équation de transport-diffusion (Eq. 4.40).
∂ωa
∂ t∗
+
(−→
u∗ ·−→5∗ωa
)
=
1
ReSc
4∗ωa (4.40)
La normalisation des paramètres et des équations a plusieurs intérêts. Ce sont des outils pour
évaluer l’importance d’un phénomène par rapport à un autre (Par exemple le nombre de Gr permet
de comparer l’influence de la convection naturelle par rapport à la convection forcée). Ensuite, ils
permettent la comparaison directe de l’effet de la variabilité d’un paramètre dans une expérience
(par exemple l’influence de Re sur un écoulement (Section 4.3.1.3)). Enfin, ces paramètres adimen-
sionnés sont essentiels pour l’étude numérique de grands objets comme c’est le cas pour le transfert
de masse le long d’une onde de sédimentation martienne par exemple. En effet, la résolution nu-
mérique nécessite de faire des compromis entre la précision du calcul et la vitesse de résolution.
Dans le cadre d’un adimensionnement judicieusement choisi il est possible de réduire la taille
du domaine de calcul et/ou le temps de calcul de manière à conserver une résolution numérique
correcte. Ces aspects sont développés dans la section 4.2 suivante.
4.2 Méthodes numériques
Les équations aux dérivées partielles établies précédemment (Eq. 4.7 et 4.20) ne peuvent être
résolues analytiquement que dans des cas simplifiés et en première approximation. Il est souvent
nécessaire d’utiliser les méthodes numériques pour approcher les solutions de ce système d’équa-
tions par un problème mathématique discret et de dimensions finies. La Méthode des Éléments
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Finis (MEF) est particulièrement indiquée pour la résolution couplée des Équations aux Dérivées
Partielles (EDP) dans des géométries complexes 2D ou 3D [Hecht, 2012, 2015].
Cette section présente l’approximation des équations par la MEF ainsi que les contraintes nu-
mériques à respecter pour s’approcher au mieux de la solution du problème pour des géométries
complexes et des champs physiques co-dépendants. Un modèle numérique dans lequel les équa-
tions de la dynamique et du transport laminaire sont implémentées a été développé par S. Carpy
au LPG-Nantes. Je me suis appliquée à le valider (comparaison avec des cas tests), l’optimiser
(maillage, schéma numérique, études de précision et de stabilité) et le développer (adimensionne-
ment, implémentation de la turbulence, adaptations aux environnements martien et terrestre) afin
de l’appliquer à l’étude du transport de la vapeur dans une atmosphère mobile au-dessus d’une
interface glacée.
4.2.1 Approximation du problème
L’analyse du transport d’une espèce a dans un fluide porteur b est définie par un système
d’équations continues pour lesquelles il existe une solution exacte des valeurs du champ physique
f (vitesse u,v, pression p, concentration ρ) en tout point du domaine réel. Il n’est bien sûr pas
réaliste de prétendre à une résolution numérique dans l’espace continu (degrés de liberté infinis).
La MEF propose de déterminer la valeur de la fonction f pour un nombre nn restreint de points
nommés nœuds (nn degrés de liberté). Pour assurer la continuité entre les éléments finis, le champ
physique est approximé fh par une fonction d’interpolation (Eq. 4.42) entre les nœuds de discréti-
sation. Le passage du problème continu vers le problème discret ne permet qu’une approximation
de la solution mais rend le problème soluble.
La discrétisation du problème pour la MEF comporte trois étapes [Bianch et al., 2004; Cha-
teauneuf, 2005] :
– discrétisation spatiale de l’espace réel et définition de l’espace numérique,
– approximation nodale et fonction d’interpolation dans des espaces éléments finis,
– discrétisation des opérateurs aux dérivées partielles et formulation faible.
4.2.1.1 Domaine numérique et conditions
L’étude des échanges de vapeur entre une interface glacée et une atmosphère est définie dans
un domaine numérique Ωn borné de R2 (2 dimensions) et entouré par ses frontières Γn f (Fig. 4.5).
Le découpage géométrique du domaine par des éléments de discrétisation (ou éléments finis) Ωne
d’une hauteur ht constitue le maillage Tht . Le champ physique approché fh (Eq. 4.42) est calculé
pour les nn nœuds de discrétisationP j [George and Borouchaki, 1997; Bianch et al., 2004].
Pour des valeurs du nombre de Sc proche de 1 (Eq. 4.21), les échelles géométriques sont les
mêmes pour le traceur a que pour le champs de vitesse du fluide porteur b. On peut ainsi utiliser le
même maillage pour résoudre le champ de concentration et le champ de vitesse.
La MEF est basée sur la définition des conditions initiales (indication sur la valeur du champ
à un instant t = 0) et des conditions aux limites (contrainte à respecter pour la construction des
matrices) qui sont primordiales pour la convergence du calcul [Bianch et al., 2004]. Le dévelop-
pement d’une couche limite de concentration (Section 4.1.3.3) répond à deux types de conditions
aux limites :
– À l’interface (Γ1), la concentration de vapeur est imposée par une condition de Dirichlet telle
que ρa,w = ρa,sat pour une température donnée (Section 4.1.1). De même, la concentration du
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traceur dans l’écoulement (Γ3 et Γ4), ρa,∞, est imposée. La condition aux limites de Dirichlet
fixe ces valeurs de concentration sur leurs bords respectifs.
– À l’inverse, le transport du traceur dans le sens de l’écoulement ne permet pas d’imposer la
valeur de sa concentration ρa le long de la frontière de sortie (Γ2). Dans ce cas on utilise une
condition de Neumann (ou bord libre) qui impose la valeur de densité de flux normal au bord
(
(
∂ρa
∂n
)
Γ2
).
FIGURE 4.5 – Domaine numérique Ωn entouré de frontières Γn f et discrétisé par un maillage Tht
composé d’éléments Ωne d’une taille ht sur lesquels sont répartis des nœuds de discrétisationP j.
4.2.1.2 Approximation nodale
On considère pour cet exemple, la fonction f satisfaisant aux conditions aux limites, comme
étant le champ de concentration ρ et son EDP associée de transport-diffusion à l’état stationnaire.
R(ρ)≡~u ·−→5ρ−Da,b4ρ = 0 sur le domaine Ωn (4.41)
Le résidu R(ρ) (Eq. 4.41), est un opérateur aux dérivées partielles qui permet d’associer la
fonction ρ et la fonction ~u · −→5ρ −Da,b4 ρ [Gounand, 2012]. La fonction ρ est solution exacte
du problème si le résidu s’annule. En pratique, l’espace étant de dimension finie, on cherche une
fonction ρh qui approche la fonction ρ de telle sorte qu’elle minimise l’écart avec la fonction réelle
ρ [Gouri et al., 2005].
Soit N j les fonctions d’interpolation nodale (ou fonctions de forme) associées aux j = nn va-
riables nodales ρ j. L’approximation nodale par sous-domaine simplifie la construction de la fonc-
tion approchée ρh puisqu’elle est construite pour des variables nodales ρ j appartenant à un même
élément Ωne et de manière à être continues au sein de l’élément et avec les éléments voisins [Gouri
et al., 2005].
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f (x,y, t)≈ fh(x,y, t) =
nn
∑
j=1
N j(x,y, t) f j (4.42)
↓
ρ(x,y, t)≈ ρh(x,y, t) =
nn
∑
j=1
N j(x,y, t)ρ j
La fonction ρh constitue donc une approximation de la solution exacte et de ce fait ne permet
pas d’annuler le résiduR(ρh) (Eq. 4.43) :
R(ρh)≡ u ·
−→5ρh−D4ρh 6= 0 sur le domaine Ωn (4.43)
Cette fonction doit satisfaire les valeurs nodales (N j(x,y, t) = 1 au nœud j et 0 pour tous les
autres), assurer la convergence de la solution vers une valeur unique et préserver la continuité des
solutions sur le domaine [Chateauneuf, 2005]. Les fonctions de forme N j définissent le champ
continu approché de la fonction f dans le domaine Ωn par des interpolations polynomiales entre
les valeurs nodales (Section 4.2.3.3). Les inconnues du problèmes deviennent les nn coefficients
ρ j.
4.2.2 Formulation variationnelle des équations aux dérivées partielles
4.2.2.1 Méthode des Résidus Pondérés
Les problèmes physiques précédents ont été décrits sous forme locale, dite forme forte. La MEF
permet de définir les inconnues f j en cherchant les fonctions solutions fh qui annulent la forme
intégrale W ( fh) (Eq. 4.44) dite forme faible. Le principe de base de cette méthode correspond à la
Méthode des Résidus Pondérés (MRP) [Bianch et al., 2004; Gouri et al., 2005; Gounand, 2012].
En pratique, en notant ψ j les fonctions de pondération (fonctions tests) pour tous les j = nn
degrés de liberté du problème, l’action des fonctions de pondérations sur le problème s’écrit :
W ( fh) =
∫
Ωn
{R( fh)ψ j}dΩn = 0 (4.44)
Avec ψ j définies dans l’espace vectoriel orthogonal à celui des fonctions solutions admissibles
fh qui satisfont les conditions aux limites et dérivables à l’ordre 1 ou 2 [Bianch et al., 2004; Gouri
et al., 2005]. Ainsi on cherche à annuler le résidu par un produit scalaire dans l’espace éléments
finis qui est un espace fonctionnel L2(Ωn) (Espace de Hilbert - espace des fonctions de carré som-
mable sur Ωn) (Eq. 4.45) [Gounand, 2012]. C’est à dire que le champ ρh annule la projection de
R( fh) sur les fonction tests [Bianch et al., 2004].
〈R( fh),ψ j〉=
∫
Ωn
R( fh)ψ jdΩn,∀ψ j ∈ L2(Ωn) (4.45)
Cette discrétisation de l’opérateur aux dérivées partielles constitue donc la formulation faible
du problème des EDP. La fonction fh est dite solution faible du problème (solution approchée),
pondérée par une fonction test ψ j. La fonction test, arbitraire, est nulle sur les frontières pour
lesquelles une condition aux limites a été fixée, satisfaite par fh. Dans ce cas le résidu n’est pas nul
partout mais doit rester suffisamment faible pour approcher la valeur exacte.
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4.2.2.2 Méthode de Galerkin
La MRP dans la formulation de Galerkin définit des fonctions de pondérationψ j identiques aux
fonctions de forme N j (Eq. 4.46) dans l’espace éléments finis de dimensions connues [Gounand,
2012].
∀ j ∈ [1,nn]W ( fh) =
∫
Ωn
{R( fh)}N jdΩn = 0 (4.46)
Soit pour l’équation de continuité (Eq. 4.47), de Navier-Stokes (Eq. 4.48) et de Transport-
Diffusion (Eq. 4.49) :
∀ j ∈ [1,nn]
∫
Ωn
(
∂u
∂x
+
∂v
∂y
)
N jdΩn = 0 (4.47)
∀ j ∈ [1,nn]
∫
Ωn
ρ
(
∂u
∂ t
+
(
u
∂u
∂x
+ v
∂u
∂y
))
N jdΩn =∫
Ωn
µ
(
∂ 2u
∂x2
+
∂ 2v
∂y2
)
N jdΩn−
∫
Ωn
(
∂ p
∂x
)
N jdΩn
(4.48)
∀ j ∈ [1,nn]
∫
Ωn
(
∂ρ
∂ t
+u
(
∂ρ
∂x
)
+ v
(
∂ρ
∂y
))
N jdΩn =
∫
Ωn
Di,k
(
∂ 2ρ
∂x2
+
∂ 2ρ
∂y2
)
N jΩn (4.49)
L’intégration par parties sur le Laplacien pour les équations de NS (Eq. 4.50) et de TD (Eq.
4.51) permet d’abaisser le degré de dérivation sur la fonction approchée fh recherchée et donc de
simplifier les fonctions de forme et de limiter l’accumulation d’erreurs. Cette baisse est compensée
par l’introduction d’une dérivée sur la fonction de pondération associée N j [Gouri et al., 2005].
∫
Ωn
ρ
∂u
∂ t
N jdΩn+
∫
Ωn
ρ
(
u
∂u
∂x
+ v
∂u
∂y
)
N jdΩn =
−
∫
Ωn
µ
(
∂u
∂x
∂N j
∂x
+
∂v
∂y
∂N j
∂y
)
dΩn−
∫
Ωn
(
∂ p
∂x
)
N jdΩn
(4.50)
∫
Ωn
∂ρ
∂ t
N jdΩn+
∫
Ωn
(
u
(
∂ρ
∂x
)
+ v
(
∂ρ
∂y
))
N jdΩn =−
∫
Ωn
Di,k
(
∂ρ
∂x
∂N j
∂x
+
∂ρi
∂y
∂N j
∂y
)
dΩn
(4.51)
Le passage de la formulation forte vers la formulation faible est présenté en détail en Annexe
B.
4.2.3 Résolution
4.2.3.1 Logiciel de compilation et exécution
Le logiciel OpenSource FreeFEM++ [Hecht, 2012] est dédié à la résolution des EDP par la mé-
thode des éléments finis en deux ou trois dimensions. Il a son propre langage de programmation
dérivé du langage C/C++. Le script peut-être écrit, compilé et exécuté sur n’importe quel envi-
ronnement informatique (Windows, Linux, Mac). FreeFEM++ a des fonctionnalités et commandes
directement implémentées dans le logiciel comme la génération du maillage, la méthode de réso-
lution des matrices ou des schémas numériques.
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4.2.3.2 Discrétisation du domaine physique
FreeFEM++ dispose de son propre outil de maillage : bamg (Bidimensional Anisotropic Mesh
Generator) [Hecht, 1998]. L’utilisateur ne se soucie que de construire les frontières du domaine de
résolution Γn f (dimensions, orientation et nombre de nœuds) et le "mailleur" discrétise l’ensemble
du domaine interne en éléments finis Ωne par la méthode couplée de Delauney-Voronoï.
Le domaineΩn est découpé géométriquement selon la triangulation de Delauney. Ce découpage
est effectué à partir de son dual : le diagramme de Voronoï. Les triangles sont construits de telle
sorte que leurs sommets correspondent aux points définis dans le diagramme de Voronoï et par
conséquent les bordures des enveloppes convexes associées à chaque point constituent les médianes
[George and Borouchaki, 1997]. De ce fait, l’intersection entre deux triangles correspond soit à un
sommet, soit à un bord, soit est vide. La méthode de Delauney-Voronoï vise à minimiser la hauteur
ht des éléments (bord le plus long).
FIGURE 4.6 – (a) Maillage irrégulier (9010 éléments) - 0,01 ≤ ht ≤ 0,58. (b) Maillage irrégu-
lier compartimenté (10409 éléments) - 0,01 ≤ ht ≤ 0,58. Les deux maillages ont les dimensions
suivantes : x = 3 m et y = 2 m.
Il est possible d’imposer un maillage régulier (Fig. 4.5) ou irrégulier (Fig. 4.6) selon le type
de problème à résoudre. Dans notre cas de figure, l’essentiel des mécanismes liés aux interactions
entre l’interface d’un domaine solide (glace) et d’un domaine fluide (atmosphère) vont se produire
dans les couches limites très proches de la surface. Afin de mieux capter ces phénomènes, il est
préférable d’adopter un maillage irrégulier et plus dense à l’interface (bord Γ1, fig. 4.6). À l’inverse,
dans des zones moins cruciales, un maillage plus lâche peut-être conservé (bord Γ3, fig. 4.6). En
effet, un maillage précis (augmentation du nombre de nœuds) augmente le temps de calcul (Tab.
4.2).
Les principaux désavantages d’un maillage irrégulier par rapport à un maillage régulier sont :
(1) la moins bonne connaissance des dimensions des éléments finis (important pour les grandeurs
de stabilités - section 4.2.5) et (2) la variation de la taille des triangles peut engendrer des instabili-
tés de résolution du problème (relation linéaire ou oscillations selon le degré de polynôme - section
4.2.3.3).
Un compartiment avec un maillage "quasi" régulier peut-être créé dans la zone d’intérêt (Fig.
4.6 (b)). La précision numérique n’est pas nécessairement meilleure (voire par exemple la figure
4.15 - Section 4.3.1.2) mais le compartiment permet de bien contraindre la taille des triangles ht et
de contrôler la stabilité de la résolution numérique comme on le verra à la section 4.2.5.
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Nombre Nombre Temps de Écart
de triangles de nœuds convergence
relatif
(%)
1046 2311 0,07 19,94%
4047 8532 0,38 4,91%
17106 33263 1,00 1,98%
37049 141894 2,65 1,98%
TABLE 4.2 – Convergence en maillage. Les paramètres sont présentés pour le cas test de l’écoule-
ment dans un canal avec marche descendante (Section 4.3.1.3). Les simulations sont résolues pour
Red = 500 et dt = 0,01 s. Le pourcentage correspond à l’écart relatif entre la valeur obtenue par le
modèle et la valeur de référence fournie par Romé [2006].
4.2.3.3 Fonction d’interpolation
L’approximation du champ f dans le domaine Ωn est construite à partir de fonctions d’in-
terpolation N j qui assurent la continuité du champ fh entre les variables nodales (Eq. 4.42). Le
compilateur FreeFEM++ réalise lui-même l’interpolation dans l’espace éléments finis selon des po-
lynômes de Lagrange d’ordre m que l’on définit (de 1 à ∞). Ces fonctions sont construites pour un
groupe de valeurs nodales le long d’un segment au sein d’un élément Ωne .
FIGURE 4.7 – Degrés de polynômes associés aux éléments finis.
Le degré du polynôme d’interpolation va avoir un impact direct sur la discrétisation spatiale
et le nombre de valeurs nodales à résoudre (Fig. 4.7). En effet, un nœud P j n’est pas strictement
positionné sur un sommet de triangle. L’augmentation du nombre de nœuds par élément Ωne est
d’autant plus importante que l’ordre d’interpolation est élevé. C’est un moyen d’augmenter dras-
tiquement leur nombre sans augmenter le nombre d’éléments. La figure 4.8 présente l’influence
du degré de polynôme des espaces fonctionnels sur la précision de la solution de flux de vapeur à
l’interface glace-atmosphère (cas test présenté à la section 4.1.3.3). On note que les fonctions d’in-
terpolation de type P2 (pour un schéma numérique avec ou sans dimension) ou P3 permettent une
meilleure approximation de la solution analytique par comparaison avec l’interpolation linéaire P1.
Néanmoins, un haut degré de polynôme n’est pas toujours synonyme d’une meilleure réso-
lution, en effet, des oscillations au sein des fonctions continues ("rebond numérique") peuvent
apparaître [Bianch et al., 2004] et un grand degré de polynôme augmente le temps de calcul de
façon non négligeable sans pour autant améliorer significativement la solution (Fig. 4.8 et Tab.
4.3).
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FIGURE 4.8 – Profil du flux de vapeur d’eau à l’interface Γ1 pour différents degrés de polynômes.
Le maillage utilisé, présenté à la figure 4.6 (b), contient 10409 triangles. Le nombre de nœuds vaut
5361, 21130, et 47308 pour les espaces P1, P2 et P3, respectivement.
Pm
Temps de
convergence
relatif
Écart (%)
P1 0,40 14,30%
P2 1,00 4,91%
P3 1,34 3,86%
P3 3,00 1,36%
TABLE 4.3 – Influence du degré m d’interpolation polynomiale. Les paramètres sont présentés
pour le cas test de l’écoulement dans un canal avec marche descendante (section 4.3.1.3). Les
simulations sont résolues pour Red = 500 et dt = 0,01 s. Le champ de vitesse est défini dans
différents espaces polynomiaux. Le champ de pression est défini dans un espace P1 pour toutes
les simulations, excepté le dernier cas du tableau pour lequel l’espace du champ de pression est
d’ordre 2 (P2). Le pourcentage correspond à la valeur relative obtenue par le modèle et comparée
à la valeur de référence de Romé [2006].
Pour nos simulations, nous utilisons des polynômes de degré 0 à 2. Pour les distances x, y l’in-
terpolation est linéaire. Pour les champs couplés de vitesse et de pression on choisi respectivement
une interpolation d’ordre 2 et 1 afin de respecter l’approximation de Taylor-Hood [Hecht et al.,
2015]. Enfin on choisi un ordre 2 pour l’interpolation du champ de concentration ρ .
4.2.3.4 Méthode d’inversion des matrices
Résoudre la forme faible des EDP (Eq. 4.50 et 4.51) revient à résoudre un système matriciel
[Bianch et al., 2004; Gounand, 2012]. Ce système d’équations (Eq. 4.52) peut être résolu numéri-
quement par inversion, même pour un grand nombre de points de calcul comme c’est le cas pour
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la résolution en éléments finis. FreeFEM++ dispose d’une librairie de solvers utilisés pour le calcul
des matrices. En fonction de la méthode de résolution, le temps de calcul et la stabilité peuvent être
affectés. Les simulations ont été résolues par une méthode directe (calcul de la solution exacte) qui
correspond à la factorisation LU (Eq. 4.53).
Ax = b (4.52)
A = LU (4.53)
Une matrice A, si elle est inversible, peut-être factorisée par la méthode de Gauss en une matrice
triangulaire inférieure L (Lower) dont la diagonale est composée de 1 et une matrice triangulaire
supérieure U (Upper). La décomposition en deux matrices triangles facilite la résolution des équa-
tions linéaires (Eq. 4.54). On résoud le premier système, associé au vecteur y, par substitution
directe puis le second, associé au vecteur x, par substitution arrière. L’avantage de cette méthode
est que les valeurs de L et U sont calculées une fois pour chaque valeur de b.
LUx = b−→ Ly = b et Ux = y (4.54)
La méthode directe LU n’est pas la plus optimisée au niveau du temps de calcul mais elle
s’applique à un grand nombre de problèmes.
4.2.4 Schémas numériques
L’intégration des différents schémas numériques aux équations du problème est présentée en
Annexe B.
4.2.4.1 Schéma temporel
Les équations aux dérivées partielles de Navier-Stokes (Eq. 4.7) et de transport-diffusion (Eq.
4.20) sont nativement in-stationnaires et nécessitent une intégration temporelle. Le suivi temporel
d’un champ approché fh est géré par un pas de temps dt constant qui sépare le temps t du temps à
l’instant suivant t+dt. Les termes (temporel, convection, diffusion) des EDP peuvent être discréti-
sés selon des schémas temporels qui permettent de faciliter la résolution du champ en utilisant les
valeurs numériques déjà calculées au temps précédent.
La variation de fh entre deux instants dépend de l’intégration directe de la dérivée temporelle
par la méthode des différences finies (Eq. 4.55) [Bianch et al., 2004].
fh(t+dt) = fh(t)+
∫ t+dt
t
∂ fh(t)
∂ t
dt (4.55)
Avec
∂ fh(t+dt)
∂ t
=
f t+dth − f th
dt
La valeur à l’instant suivant est estimée au premier ordre en dt par un décentrage aval qui
permet de prendre en compte explicitement la valeur du champ à l’instant précédent. Ce schéma
temporel correspond à un schéma Euler explicite.
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Un schéma temporel peut également être appliqué aux termes convectif et diffusif faisant in-
tervenir un terme de pondération Θ sur les valeurs à un instant t et à un instant t + dt (Eq. 4.56 -
terme diffusif).
F4 f t+dth dt = F(1−Θ)4 f thdt+FΘ4 f t+dth dt (4.56)
Avec F une constante (i.e. ν ou Da,b).
L’intervention d’un facteur de pondération Θ qui varie entre 0 et 1 lors de l’intégration de fh
permet d’établir un schéma temporel dit "hybride". Selon la valeur de Θ on retrouve trois schémas
temporels caractéristiques [Bianch et al., 2004] :
– Θ = 0→ Euler explicite : méthode des différences finies avec décentrage aval sur l’intervalle
de temps dt (estimation au premier ordre)
– Θ = 1→ Euler implicite : méthode des différences finies avec décentrage amont sur l’inter-
valle de temps dt (estimation au premier ordre)
– Θ = 1/2 → Crank-Nicolson : le champ fh est approché par une interpolation linéaire sur
l’intervalle dt (estimation au second ordre)
Généralement, nous utilisons un schéma de Crank-Nicolson pour le terme associé au Laplacien
car il doit permettre d’obtenir une meilleure précision sur la solution. Ceci est lié à l’interpolation
au second ordre de fh alors que pour les schémas Euler explicite et implicite la valeur de fh est
déterminée à un instant. Néanmoins, pour les différents tests de validation effectuées je ne note
pas de différence de précision entre les résultats obtenus avec un schéma de Crank-Nicolson et un
schéma Euler implicite, qui a l’avantage d’être inconditionnellement stable (Tab. 4.4). Le schéma
explicite n’est pas utilisé car il est instable [Bianch et al., 2004].
Θ Écart (%)
1 1,98%
0,8 1,98%
0,5 1,98%
0,4 Instable
0,3 Instable
0 Instable
TABLE 4.4 – Influence de la valeur de Θ dans un schéma hybride du terme Laplacien de Navier-
Stokes. Les paramètres sont présentés pour le cas test de l’écoulement dans un canal avec marche
descendante (Section 4.3.1.3). Les simulations sont résolues à un ordre 2, Red = 500 et dt = 0,01
s. Le pourcentage correspond à la valeur relative obtenue par le modèle et comparée à la valeur de
référence de Romé [2006].
4.2.4.2 Schéma spatial
L’écoulement est soumis à une direction privilégiée dans le domaine numérique Ωn qui est gé-
néralement dans le sens des x positifs. Un schéma spatial peut permettre de calculer la valeur fh à
un point x à l’aide des valeurs nodales situées à proximité sur un repère spatial. Pour cela il faut
ajouter une fonction pondérée à la valeur de la fonction test.
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Le terme de convection dans la formulation variationnelle des EDP est défini par une estimation
des gradients centrés autour d’un nœud du maillage de position x. Si cette méthode est simple à
mettre en place, elle peut générer des instabilités. Le décentrage amont du schéma spatial permet de
privilégier l’information numérique en provenance de l’amont sur le repère spatial (on ne privilégie
jamais l’information en direction de l’aval). L’ajout d’un facteur de pondération permet d’estimer
la valeur des gradients en fonction des valeurs calculées au nœud précédent [Bianch et al., 2004].
Dans la série de tests nécessaires à la validation du code numérique, j’ai comparé la précision
de différents schémas numériques : un schéma centré, centré avec matrice de convection antisymé-
trique et schéma décentré. Pour ces tests je me suis basée sur la résolution d’un cas test (convection
d’une couche limite de concentration - section 4.3.2.2) dont la solution analytique est connue. Pour
chaque schéma spatial on adopte un schéma temporel de Crank-Nicolson (θ = 0,5).
Le schéma convectif centré est décrit par les équations 4.50 et 4.51. Le terme de convection
peut être décomposé en deux termes par le théorème de Green-Ostrogradsky (Eq. 4.57 - Annexe B).
Cette formulation introduit une matrice de convection antisymétrique qui garantit la conservation
de la masse dans le système [Bianch et al., 2004].
∫
Ωn
~u ·−→5 fhN jdΩn = 12
∫
Ωn
~u ·
(
N j
−→5 fh− fh
−→5N j
)
dΩn+
1
2
∫
Γn f
fhN j~u ·~ndΓn f (4.57)
Enfin, le logiciel FreeFEM++ dispose d’une fonction de convection implémentée et nommé
convect [Lucquin and Pironneau, 1996; Hecht, 2015]. Le schéma de cette fonction est décentré
vers l’amont (Eq. 4.58).
convect= f th(x−u(x)t
′
dt) (4.58)
La valeur du terme de convection de fh à t + dt et à une position de nœud x, est définie par
l’échantillonnage de sa position à l’instant d’avant t, modulo un décentrage de la position vers
l’amont calibré sur la vitesse de convection numérique x−u(x)tdt à un instant t ′ (6= ou = à t).
Schéma Sh Erreur %
Centré 80,32 18,91
Centré avec
69,90 6,83
matrice antisymétrique
Décentré 63,31 2,88
TABLE 4.5 – Valeurs du nombre de Sh moyen obtenu par modélisation de la couche limite de
concentration le long d’une plaque plane à une vitesse U∞ = 5 m/s (Section 4.1.3.3). Les valeurs
obtenues pour différents schémas numériques spatiaux sont comparées à la valeur théorique. Le
maillage utilisé est celui présenté à la figure 4.6 (b).
Il apparaît clairement que le schéma numérique centré classique est moins précis que les deux
autres (Tab. 4.5). Le schéma centré avec décomposition du terme de convection permet d’améliorer
la résolution de la solution. Néanmoins, ce schéma numérique se révèle très sensible au maillage
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et des oscillations peuvent se créer, en particulier près des bords du domaine numérique. Il s’avère
que pour des géométries plus complexes (comme une marche descendante par exemple) ce schéma
n’est pas stable. Le décentrage de cette fonction pourrait permettre de supprimer les oscillations
et d’assurer la convergence vers une solution précise. La fonction convect réunit la stabilité et la
précision, elle est privilégiée pour notre résolution numérique.
4.2.5 Échelle typique du problème
Le couplage des équations de convection et de transport-diffusion fait intervenir deux phé-
nomènes en compétition : un écoulement (convection forcée) de vitesse caractéristique U et un
transfert de masse dans l’atmosphère (diffusion) caractérisé par Da,b le paramètre de diffusion.
L’ordre de grandeur et les échelles d’action peuvent-être très différents et induire des contraintes
numériques fortes [Bianch et al., 2004]. Pour assurer une résolution fiable des équations différen-
tielles nous utilisons des échelles typiques du problème (Tab. 4.6). Pour un cas donné (U et Da,b
imposés), ces grandeurs apportent des contraintes sur les paramètres de discrétisation spatiale ht et
temporelle dt à adopter.
Temps de diffusion dans la maille τd = ht
2
D
Temps de convection dans la maille τc = htU
Pas de temps CFL dtCFL = 0,1htU
Condition CFL CFL = Udtht
Nombre de Fourier dans la maille Foht = dtτd
Nombre de Peclet dans la maille Peht =
τd
2τc
Nombre de Courant C = dtτc
TABLE 4.6 – Échelles typiques des modélisations en éléments finis. Les temps sont exprimés en
secondes et les nombres CFL, de Fourier de maille, Péclet de maille et Courant sont des grandeurs
sans dimension.
Le pas de temps dt doit rester proche de la gamme donnée par le dtCFL (qui correspond au pas
de temps associé à la condition de stabilité numérique de Courant-Friedrichs-Levy (CFL)) pour la
plus petite et la plus grande taille de maille du domaine. Cette condition traduit la co-dépendance
du choix du pas de temps vis à vis de la taille des mailles. Le facteur 0,1 assure de respecter la
condition CFL.
De plus, les nombres sans dimension doivent être inférieurs à 1 ou tout du moins proches de
l’unité. Ce critère est particulièrement difficile à respecter pour le nombre de Peht car il nécessite
de diminuer la taille des mailles et par conséquent augmenter le temps de résolution.
Si l’une de ces échelles n’est pas respectée, on risque d’introduire des instabilités numériques
dans le domaine de calcul ou d’obtenir une solution erronée (Fig. 4.9). Dans la mesure du possible,
c’est-à-dire pour un coût numérique que nous considérons acceptable, nous avons respecté ces
contraintes pour toutes les grandeurs. L’écart le plus récurrent porte sur le Peht . Des efforts sont
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faits pour conserver ce nombre inférieur à 10. Généralement, un nombre de Peht ≥ 1 n’introduit pas
d’instabilités mais peut nuire à la précision de la solution. Le nombre de Fourier doit être respecté
pour assurer une bonne précision.
FIGURE 4.9 – Frontières de stabilité numériques en fonction des nombres de Fourier de maille Fo
et de Courant C (a) pour un schéma explicite centré et (b) pour un schéma explicite avec décentrage
amont. Figures issues de [Bianch et al., 2004].
Les échelles typiques sont calculées sur l’ensemble du domaine de calcul Γn f . Afin de bien
contraindre ces grandeurs dans la zone qui nous intéresse, c’est-à-dire à proximité de l’interface,
nous préférons un maillage compartimenté (Fig. 4.6).
4.2.6 Erreur et convergence
FIGURE 4.10 – La convergence et les erreurs sont calculées pour une simulation de croissance de
couche limite de concentration à U∞ = 5 m/s (Section 4.1.3.3).(a) Évolution de la norme de l’erreur
du champ calculé sur le domaine eL2(Ωn) et de la norme de l’erreur de la dérivée du champ sur
la frontière Γ1 en fonction des itérations. (b) Évolution de la convergence du flux du champ à la
frontière Γ1 en fonction des itérations.
Les calculs sont résolus au sein d’une boucle temporelle itérative. A chacune des itérations, la
norme quadratique eL2 de l’erreur e de la fonction calculée f est estimée [Gouri et al., 2005; Hecht,
2015] entre la valeur de la fonction calculée à un instant t et sa valeur calculée à un instant t−dt :
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eL2(Ωn) =
∫
Ωn
(
‖ f t− f t−dt ‖2
)
(4.59)
eL2(Γn f ) =
∫
Γn f
(
‖ ∂ f
t
∂y
− ∂ f
t−dt
∂y
‖2
)
(4.60)
eL2 est prise en compte à la fois sur l’ensemble du domaine Ωn (Eq. 4.59) et sur le bord cor-
respondant à l’interface surface/atmosphère Γn f (Eq. 4.60). Les calculs des simulations s’arrêtent
automatiquement lorsque la convergence des calculs est atteinte (Fig 4.10 (a)), c’est-à-dire lorsque
l’erreur de l’équation est très faible et n’évolue plus (ou de façon infime) (Fig. 4.10 (b)).
Les résultats des simulations présentées dans ce manuscrit respectent ces conditions de conver-
gence.
4.3 Validation du modèle
La modélisation numérique permet une résolution approchée des équations physiques de la
dynamique et de transport-diffusion. Comme nous l’avons vu précédemment, les sources d’insta-
bilités et de manque de précision sont multiples (discrétisation spatiale, temporelle et schémas
numériques). Pour éviter d’aboutir à une solution erronée, j’ai réalisé une série de tests. Les solu-
tions du modèle sont comparées aux résultats de calculs analytiques, de modélisations numériques
validées et d’expériences pour des cas tests bien connus.
Chaque aspect de la résolution couplée des équations du transport de la vapeur dans un fluide
porteur isotherme est validé pour les équations dimensionnées et adimensionnées. Dans le cas
dimensionné, les valeurs choisies pour les caractéristiques du fluide porteur, du traceur et des
conditions initiales et aux limites (Da,b, ν , ρa,w, ρa,∞, U) sont issues d’une étude de résolution
des équations de la dynamique et du transfert de masse à la surface de Mars par la Méthode des
Volumes Finis [Farahani and Lange, 2012].
4.3.1 Cas tests pour l’écoulement
4.3.1.1 Canal
La première étape de la validation du modèle numérique consiste à vérifier si le schéma de
convection respecte les caractéristiques de l’écoulement. Un test simple consiste à calculer l’équa-
tion de Navier-Stokes pour un écoulement laminaire dans un canal de section H1 et de contrôler la
similitude du profil de vitesse imposé en entrée à celui obtenu en sortie.
U =Umax×
(
1−
( y
H1
)2)
(4.61)
Dans un canal rectangulaire (Fig. 4.11 (a)), on impose en entrée (Γ4) un profil de Poisseuille
caractéristique d’un écoulement laminaire entre deux parois (avec Umax = 3/2×Umoy pour un canal
rectangulaire - Eq. 4.61 et Fig. 4.11 (b) et 4.12 (c)). La vitesse moyenne Umoy est fixée à 1 m/s et
sert d’initialisation du champ de vitesse dans le domaine numérique. Une condition d’adhérence
(u = 0 m/s) est imposée sur les parois Γ1 et Γ3 du canal et une condition de Neumann est attribuée
en sortie (Γ2). Enfin, la viscosité cinématique du fluide est calibrée sur la valeur du nombre de
Reynolds du canal Red (Eq. 4.62) que l’on impose.
Red =
UmoyH1
ν
(4.62)
138
4.3. VALIDATION DU MODÈLE
FIGURE 4.11 – Résultats obtenus pour une configuration de canal rectangulaire de section H1 =
2 m, longueur = 20 m et Red = 500. (a) Maillage irrégulier et plus précis sur le bord d’entrée Γ4
(pour limiter les effets de bords). (b) Champ de vitesse u (m/s). Les courbes noires correspondent
aux profils de vitesse u à différents x. Les profils sont à l’échelle du profil laminaire théorique (Fig.
4.12 (c)). (c) Champ de pression p (Pa) dans le canal.
FIGURE 4.12 – Résultats obtenus pour une configuration de canal de section H1 = 2 m et Red = 500.
(a) Champ de vitesse u (m/s). Les courbes noires correspondent aux profils de vitesse u à différents
x. Les profils sont à l’échelle par rapport au profil d’entrée qui est une vitesse uniforme de 1 m/s.
(b) Champ de vitesse u (m/s) dans un canal à conditions périodiques sur les bords d’entrée Γ4 et
de sortie Γ2. La courbe noire correspond au profil de vitesse u qui se superpose au profil laminaire
théorique. (c) Profils de vitesses en sortie dans un canal rectangulaire pour un écoulement sans
condition périodique et une longueur trop faible devant la longueur d’établissement (courbe rouge),
avec condition périodique sur la vitesse (courbe bleue) et théorique (courbe tirets noirs) (Eq. 4.61).
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Le champ de vitesse laminaire est conservé dans le canal au cours du temps et de la distance x
(Fig. 4.11 (b)). Les profils de vitesse paraboliques se superposent à n’importe quelle distance x de
l’entrée. De plus, le champ de pression p (Fig. 4.11 (c)) présente une configuration conforme à la
théorie [Chassaing, 2000a]. Celui-ci est constant selon l’axe y et suit la relation de Poiseuille (
−→5p
= -(12 µUre f )/H12) avec un gradient constant et négatif selon l’axe x (
−→5p = -1,69 × 10−4 Pa/m).
Si l’on impose en entrée un profil de vitesse uniforme et que l’on conserve les conditions ini-
tiales et aux limites du cas précédent, une couche limite va se créer à la fois sur les bords inférieur
Γ1 et supérieur Γ3 (Fig. 4.12 (a)). Au bout d’une distance, appelée longueur d’établissement du
régime, les deux couches limites vont se rejoindre et former un profil de Poiseuille. La longueur
d’établissement est dépendante de Red . Dans l’exemple présenté à la figure 4.12 (a), la longueur du
canal n’est pas suffisante pour observer la convergence du champ de vitesse vers un profil parabo-
lique (la longueur d’établissement pour Red = 500 et H1 = 2 m est 60 m) (Fig. 4.12 (a) et (c)). Afin
d’éviter de travailler avec des grands domaines numériquesΩn et de réduire les temps de calculs, il
peut-être avantageux d’utiliser des conditions périodiques sur des bords Γn f du domaine Ωn. Pour
le canal, le calcul du champ de vitesse en sortie (Γ2) est réinjecté comme condition d’entrée (Γ4).
Ceci permet d’atteindre plus rapidement la convergence (Fig. 4.12 (b) et (c)). Néanmoins, le champ
de pression réagit mal à cette condition périodique et le débit n’est pas conservé. Dans ce cas, il est
nécessaire d’imposer un gradient de pression constant, calculé à partir de la relation de Poiseuille,
dans l’équation de Navier-Stokes.
4.3.1.2 Lit Plat
La mise en mouvement d’une masse de gaz au-dessus d’une surface engendre la formation
d’une couche limite dynamique liée à la viscosité ν du fluide (Section 4.1.2.4). La théorie des
couches limites sur un lit plat est bien développée et des solutions analytiques existent.
FIGURE 4.13 – Couche limite de vitesse sur lit plat - U∞ = 5 m/s.
Les tests de validation sont réalisés sur un domaine numérique avec un maillage Tht irrégulier
et compartimenté (Fig. 4.6 (b)) auquel on ajoute une zone neutre avant (x≤ 0) afin de capter l’effet
de retour de la couche limite et d’améliorer la solution numérique (Fig. 4.13 et 4.15). Une condition
d’adhérence est fixée sur le bord Γ1 et une vitesse uniforme de référence U∞ est imposée en entrée
(Γ4). La condition de Neumann est en vigueur sur les deux autres frontières. Le développement
de la couche limite est régi par les équations de continuité (Eq. 4.4) et de Navier-Stokes (Eq. 4.7)
qui se simplifient puisque sur un lit plat le gradient de pression peut être considéré comme nul sur
tout le domaine (
−→5p = 0). La couche limite se développe jusqu’à la convergence numérique (Fig.
4.13).
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La solution analytique de la couche limite de vitesse suit la méthode de Blasius [Bergman
et al., 2011] basée sur une analyse adimensionnée des équations de la dynamique. L’épaisseur δd
maximum de la couche limite est atteinte pour une valeur de vitesse adimensionnée (u/U∞) = 0.99
et correspond à une distance verticale adimensionnée ηu = 4,92 (= y
√
U∞/νx) [Chassaing, 2000a]
(Eq. 4.63). Cette distance sans dimension est une variable de similarité, elle traduit le fait que,
malgré la croissance de la couche limite avec la distance x, la vitesse adimensionnée suit la même
évolution (Fig. 4.14). Il est donc possible d’anticiper l’épaisseur de la couche limite laminaire en
fonction de sa longueur d’établissement (Eq. 4.63).
δd =
4,92x√
Rex
(4.63)
FIGURE 4.14 – Profils adimensionnés de couches limites dynamiques pour une résolution des
équations par un schéma numérique dimensionné à x = 1 m (trait rouge), x = 2 m (tirets verts) et x
= 3 m (pointillés jaunes) et un schéma numérique adimensionné à x = 2 m (trait gris - L = ymax et
U =U∞). Le profil analytique de Blasius apparaît en noir.
Les courbes adimensionnées se superposent au profil théorique et seule la valeur de ∇u varie en
fonction de l’épaisseur de la couche limite (Fig. 4.14). Le coefficient directeur de la dérivée à l’ori-
gine du profil adimensionné est constant (0,332) et permet la définition des valeurs de contrainte
pariétale τp et de frottement C f (x) théoriques. Celles-ci sont en parfait accord avec celles que nous
obtenons via les gradients de vitesse de notre modèle numérique (Eq. 4.12 et 4.14).
τp = 0,332U∞
√
ρµU∞/x (4.64) C f (x) = 0,664Re
−1/2
x (4.65)
La résolution de la géométrie de la couche limite laminaire est correcte aussi bien pour un
schéma numérique dimensionné qu’adimensionné et pour n’importe quelle longueur de domaine
numérique.
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FIGURE 4.15 – Contrainte de frottement théorique (trait noir) et contrainte de frottement obtenu
pour une résolution dimensionnée selon un maillage irrégulier avec (trait bleu) ou sans (pointillés
bleus) zone neutre à x≤ 0 et selon un maillage compartimenté avec (trait rouge) ou sans (pointillés
oranges) zone neutre à x≤ 0.
4.3.1.3 Marche descendante
Le modèle numérique est développé dans le but d’être appliqué à des formes d’interface com-
plexes. Pour s’assurer que l’écoulement modélisé est correct sur de telles topographies, nous utili-
sons un cas test largement examiné dans la littérature : l’étude d’un écoulement laminaire le long
d’une marche descendante dans un canal. La configuration de l’expérience numérique est présentée
à la figure 4.16.
FIGURE 4.16 – Schéma de l’expérience de la marche descendante dans un canal rectangulaire.
Un écoulement laminaire et isotherme s’écoule dans un canal dont la section en entrée mesure
H1. La section du canal augmente brusquement à une hauteur H2 qui correspond à la hauteur de
la section H1 additionnée à la hauteur de la marche descendante H. On appelle ER = H1/H2 le
rapport d’expansion. La variation de la section du canal engendre un décollement de l’écoulement
et l’apparition de zones de recirculation associées.
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FIGURE 4.17 – (a) Profils de vitesses paraboliques (ou de Poiseuille) dans un canal rectangulaire,
imposé en entré du canal (courbe rouge) et obtenu en sortie du canal (courbe bleue). Les profils
noirs correspondent aux profils de vitesses théoriques pour chacune des sections du canal (Eq.
4.61). (b) Profil de vitesse u acquis à x = 5 m. Ce profil situé en aval de la marche est déformé par
rapport à la normale (a) et atteste du décollement de la couche limite. Dans la zone de recirculation
la vitesse u est négative.
FIGURE 4.18 – Profil de la contrainte de frottement C f modélisée sur le bord Γ1 du canal en aval
de la marche (x = 2 m) pour une simulation dimensionnée (courbe bleue) et adimensionnée (tirets
noirs - L = H et U = Umoy). Le décollement de l’écoulement se produit au niveau de la marche
avant de recoller à la paroi à une distance xr. La zone de décollement est symbolisée en gris.
143
CHAPITRE 4. DIFFUSION ET TRANSPORT DE LA VAPEUR : MODÈLE ET VALIDATION
Une couche limite décolle lorsqu’un gradient de pression adverse (positif) se créé et s’oppose à
l’écoulement jusqu’à provoquer l’inversion des vecteurs vitesses~u près de la paroi et la suppression
des frottements (Fig. 4.17 (b)) [Guyon et al., 2004]. Les points de décollement et de recollement de
l’écoulement correspondent à la position où les grandeurs relatives à la vitesse u et au frottement
(la contrainte cisaillante τp et a fortiori la contrainte de frottement C f ) sont nulles (Fig. 4.18). La
longueur entre ces deux points est nommée longueur de rattachement xr. L’inversion du vecteur
vitesse à l’aval de l’obstacle créé une zone de recirculation (Fig. 4.19 (c)).
FIGURE 4.19 – Résultats obtenus pour une configuration de canal ER = 2.00 et Red = 400. (a)
Maillage irrégulier et plus précis sur le bord Γ1. (b) Champ de vitesse u (m/s). Les courbes noires
correspondent aux profils de vitesse u à différents x. Les profils sont à l’échelle par rapport au
profil d’entrée (Fig. 4.17 (a)). La longueur de rattachement xr est symbolisée par une barre rouge.
(c) Contrainte de cisaillement τt (Pa).
Nous réalisons des simulations numériques pour des configurations adoptées par plusieurs au-
teurs, à la fois pour la résolution de problèmes numériques [Armaly et al., 1983; Romé, 2006;
Biswas et al., 2004] et expérimentaux [Armaly et al., 1983; Lee and Mateescu, 1998]. Afin de va-
lider notre modèle, nous comparons les longueurs de rattachement xr obtenues aux résultats de la
littérature. Cette longueur est mesurée à partir du bord de la marche et est généralement normali-
sée par la hauteur H pour faciliter les comparaisons entre les différentes études. Lorsque le régime
d’écoulement est établi, xr est constant.
Le canal utilisé pour toutes les simulations mesure 40 m (Fig. 4.19) et la hauteur de la marche
est adaptée en fonction du rapport d’aspect ER souhaité. Le maillage est irrégulier, ce qui permet
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d’attribuer un nombre de mailles plus important sur la paroi inférieure et près du bord de la marche
afin de bien capter la position de rattachement (Fig. 4.19 (a)).
En entrée on impose un profil laminaire parabolique (Eq. 4.61 et Fig. 4.17) avec une vitesse
moyenne Umoy = 1 m/s. Une condition d’adhérence (u = 0 m/s) est imposée sur les parois du canal
et une condition de Neumann est attribuée en sortie. Enfin, la viscosité cinématique du fluide est
calibrée sur la valeur du nombre de Reynolds du canal en sortie Red (=UmoyH2/ν). Les simula-
tions numériques sont réalisées pour des rapports d’aspect ER de 1.50, 1.94, 2.00 et 3.00 et pour
des valeurs de Red dont l’intervalle s’étend de 50 à 1000 (Fig. 4.20). Pour chacune des simulations,
les conditions de stabilité, de pas de temps et de précision du maillage sont respectées. Le calcul
s’achève lorsque la condition de convergence est atteinte. Dans ce cas, la longueur de rattachement
xr n’évolue plus et le profil de vitesse u en sortie se superpose parfaitement au profil de sortie
théorique (Fig. 4.17 (a)).
FIGURE 4.20 – Longueur de recollement xr normalisée par la hauteur de la marche H en fonction
du nombre de Reynolds du canal Red et du rapport d’aspect ER. Les figurés pleins (gris) corres-
pondent aux simulations réalisées pour des équations sans dimensions (L = H et U =Umoy).
L’analyse du champ de vitesse u et de la contrainte de frottement C f (Fig. 4.19 (b) et (c)) permet
d’accéder à la longueur de rattachement xr (Fig. 4.18). Les résultats obtenus montrent une bonne
corrélation avec les valeurs des simulations numériques et des expériences (Fig. 4.20). L’écart entre
les valeurs de notre modèle et les modèles de la littérature est inférieur à 7% pour le cas ER = 3.00
[Biswas et al., 2004], inférieur à 5% pour le cas ER = 1.94 [Romé, 2006] et inférieur à 8% pour
le cas ER = 1.50 (les résultats de cette configuration sont présentés à la section - Fig 4.27). De
même, la corrélation des résultats des simulations pour ER = 1.94 avec les valeurs expérimentales
de [Armaly et al., 1983] sont bonnes (≤ 7%) pour des Red ≤ 400. Au-delà les résultats s’éloignent
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des valeurs obtenues expérimentalement car des effets de paroi dans la soufflerie affectent les
résultats expérimentaux [Armaly et al., 1983]. Dans le cas ER = 2.00, les résultats suivent la même
tendance que pour un rapport ER = 1.94, avec des valeurs de xr moindres. Nos résultats présentent
une corrélation correcte avec les expériences de Lee and Mateescu [1998]. Les valeurs du modèle
sont supérieures pour un Red ≤ 750 et elles sous-estiment les valeurs expérimentales au-delà.
Dans ce cas aussi il est possible que des effets 3D affectent la longueur de recollement mais les
auteurs n’en font pas cas dans leur article. Ces résultats attestent que la longueur de recollement
normalisée par la hauteur de la marche (xr/H) augmente avec Red et diminue quand le rapport ER
croît [Armaly et al., 1983; Biswas et al., 2004].
Le modèle reproduit parfaitement le cas test, pour des simulations dimensionnées (figurés de
couleur) et adimensionnées (figurés gris) (Fig. 4.20) ce qui permet d’affirmer que les champs de
vitesse et de pression sont correctement résolus en présence d’une topographie.
4.3.2 Cas tests pour le transport de vapeur d’eau
4.3.2.1 Diffusion pure
En présence d’un gradient de concentration et sans écoulement, une surface capable de changer
d’état va diffuser uniformément dans le domaine.
FIGURE 4.21 – Champ de concentration ρH2O (kg/m3) obtenu par diffusion pure (u = 0 m/s) de la
vapeur d’eau dans une atmosphère de CO2 à T = 263 K [Farahani and Lange, 2012]. Les concen-
trations de vapeur d’eau ρH2O,w et ρH2O (ymax) sont respectivement attribuées aux bords Γ1 et Γ3 et
des conditions de Neumann sont prescrites sur les bords Γ2 et Γ4 d’un maillage régulier (ht = 0,18
m). A l’état stationnaire le gradient de concentration suit une loi linéaire (courbe noire).
Dans le cas de la diffusion pure, l’équation de transport-diffusion (Eq. 4.20) se simplifie :
– Le terme de convection forcée,~u ·−→5ρa, s’annule puisque la vitesse est nulle.
– Le laplacien de la concentration selon l’axe horizontal ∂ 2ρa/∂x2 s’annule car la surface Γ1
subit un transfert de masse uniforme (pas de variation selon x).
– Le terme transitoire, ∂ρ/∂ t, s’annule lorsque l’état est stationnaire.
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−Da,b
(
∂ 2ρa
∂y2
)
= 0→
(
∂ρa
∂y
)
= cste (4.66)
Ainsi, pour un cas de diffusion pure, l’état stationnaire est caractérisé par un gradient vertical
de concentration constant et donc la concentration suit une distribution linéaire dans le domaine
borné (Fig. 4.21 et Eq. 4.66). Le flux de vapeur suit strictement la loi de Fick (Eq. 4.18) (dans le
cas où l’on néglige la convection naturelle) nous permettant de valider la résolution de cette loi
dans notre modèle numérique. Dans l’état actuel, l’interface de glace dans le domaine numérique
n’évolue pas mais c’est un développement qui est envisagé pour améliorer le modèle en prenant en
compte la rétroaction entre l’évolution de l’interface et l’atmosphère au sein de laquelle on observe
ou pas un écoulement.
4.3.2.2 Lit Plat
La couche limite de concentration est très dépendante de la couche limite dynamique. Pour
des géométries simples, les caractéristiques de cette couche peuvent être prédites analytiquement
[Bergman et al., 2011].
Les modélisations numériques reprennent une configuration similaire à celles présentées à la
section 4.3.1.2 avec une résolution couplée de la couche limite dynamique (répondant à la solution
de Blasius) et de la couche limite de concentration (Fig. 4.22).
FIGURE 4.22 – Couche limite de concentration sur lit plat. Ure f = 5 m/s. Le trait rouge, situé à y =
0,2 m, correspond à la limite du compartiment plus finement maillé proche de l’interface.
L’épaisseur maximale de la couche limite de concentration δc est définie pour une concentration
adimensionnée égale à 0,99 (Tab. 4.1) et correspond à une distance verticale adimensionnée ηρ (=
y/L×Rex1/2 Sc1/3). Cette épaisseur δc se déduit de l’épaisseur de la couche limite dynamique (Eq.
4.67 - [Bianch et al., 2004]).
δd
δc
= Sc1/3 (4.67)
Comme pour la couche limite dynamique, les profils adimensionnés verticaux d’une couche
limite de concentration sont indépendants de la position horizontale et se superposent les uns aux
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autres (Fig. 4.23) La pente à l’origine correspond à la pente du profil de Blasius soit 0,332. Plus la
couche limite est épaisse et plus les valeurs de la distance adimensionnée y∗ sont grandes.
δd (m) δc (m)
Valeur théorique 0,127 0,149
Valeur du modèle 0,122 0,154
Erreur (%) 3,94 3,24
TABLE 4.7 – Comparaison des épaisseurs de couches limites pour u = 5 m/s, Sc = 0,61 et x = 3 m.
FIGURE 4.23 – Profils adimensionnés de couches limites dynamiques pour une résolution des
équations par un schéma numérique dimensionné à x = 1 m (trait rouge), x = 2 m (tirets verts) et x
= 3 m (pointillés jaunes) et un schéma numérique adimensionné à x = 2 m (trait gris - L = ymax et
U =U∞). Le profil analytique de Blasius apparaît en noir.
Les solutions analytiques apportent également une information sur le flux théorique d’une
couche limite de concentration par le biais du nombre de Sherwood local Shx (Eq. 4.68) et de sa
valeur moyenne, ShL (Eq. 4.69) sur une longueur caractéristique L. Notre modèle permet d’évaluer
correctement l’intensité des flux massiques locaux (Fig. 4.8 - Section 4.2.3.3) pour une interpola-
tion de degré 2 et également le flux moyen à l’interface Γ1 (Fig. 4.24).
Shx = 0,332Re
1/2
x Sc1/3 pour 0,5≤ Sc≤ 50 (4.68)
ShL = 2×Shx=L = 0,664Re1/2L Sc1/3 (4.69)
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FIGURE 4.24 – Nombre de Sherwood moyen en fonction de la vitesse d’écoulement. Les simula-
tions adimensionnées sont symbolisées par des figurés pleins (gris).
4.3.2.3 Marche descendante
La dernière étape de la validation du modèle consiste à vérifier que l’écoulement déforme
correctement la couche limite de concentration en présence d’une topographie. En effet, la topo-
graphie va modifier l’écoulement et les contraintes de frottement sur les parois ce qui a une forte
influence sur les mécanismes de transferts [Kondoh et al., 1993]. Bien résoudre ce problème per-
met d’identifier les zones préférentielles d’érosion ou d’accumulation. Pour étudier cet effet nous
utilisons une simulation numérique dans laquelle les champs de vitesse et de concentration sont
résolus simultanément. Le domaine de résolution correspond à une configuration de marche des-
cendante dans un canal rectangulaire analogue à ce que nous avons présenté dans la section 4.3.1.3.
La démarche est la même que précédemment. Nous comparons les résultats obtenus à ceux
présentés dans la littérature. Ce problème de résolution couplée est plus généralement traité pour
un champ de température à la fois numériquement et expérimentalement [Kondoh et al., 1993]. Je
n’ai recensé aucun cas test pour une configuration similaire appliquée à un champ de concentration
dans la bibliographie. Afin de comparer tout de même nos résultats de simulation avec des cas
validés nous invoquons l’analogie entre le transfert thermique et massique [Bergman et al., 2011].
Pour cette étude nous choisissons une configuration de canal avec un rapport d’expansion ER
égal à 1.50 et un maillage irrégulier (Fig.4.25 (a)). Nous cherchons la position absolue et relative
du point de rattachement xr et du maximum de flux x f . La longueur xr est déterminée par l’iden-
tification de la position du rattachement (C f redevient ≥ 0 après la marche) (Fig. 4.25 (b) et Fig.
4.26) et la longueur x f est définie comme la distance où le maximum de flux se produit (Sh =
maximum) après la marche (Fig 4.25 (c) et (d) et 4.26). Les résultats obtenus sont comparés à une
étude numérique effectuée par [Kondoh et al., 1993] (cas d’une paroi chauffée).
149
CHAPITRE 4. DIFFUSION ET TRANSPORT DE LA VAPEUR : MODÈLE ET VALIDATION
FIGURE 4.25 – Résultats obtenus pour une configuration de canal ER = 1.5, longueur = 40 m,
Red = 50 et Sc (≡ Pr) = 0.7. Seule la première moitié du canal est présentée pour une meilleure
visualisation. (a) Maillage irrégulier et plus précis sur le bord inférieur. (b) Champ de vitesse u
(m/s). (c) Champ de concentration ρH2O (kg/m3) de la vapeur d’eau dans le canal. (d) Flux de
vapeur d’eau dans le canal. La longueur de rattachement xr est symbolisée par une barre rouge.
Les conditions d’entrées, initiales et sur les bords des paramètres de vitesse sont identiques à
celle énoncées à la section 4.3.1.3. Le système est considéré isotherme. Dans nos tests nous impo-
sons des concentrations aux limites arbitraires [Farahani and Lange, 2012]. On impose sur le bord
Γ1 (Fig. 4.25 (a)) une concentration ρH2O,w. Le champ de concentration, d’abord initialisé par une
valeur uniforme, se diffuse alors dans une atmosphère de CO2 à partir du bord inférieur (Fig 4.25
(c) et (d)). Sur les autres parois horizontales du canal et en condition d’entrée, la concentration
ρH2O est fixée. Une condition de Neumann est appliquée sur la hauteur de la marche et en sor-
tie. La concentration initiale est inférieure à la concentration imposée sur le Γ1 pour permettre la
sublimation de cette surface.
La viscosité cinématique ν et le paramètre de diffusion massique Da,b sont fixés respectivement
par Red (Eq. 4.62) et par le nombre de Schmidt Sc (Eq. 4.62) qui correspond, par analogie, au
nombre de Prandlt Pr [Bergman et al., 2011].
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FIGURE 4.26 – Profil de la contrainte de frottement C f (courbe bleue) calculé sur le bord Γ1 du
canal en aval de la marche (x = 2 m). Le décollement de l’écoulement se produit au niveau de
la marche avant de recoller à la paroi à une distance xr. La zone de décollement est symbolisée
en gris. Profil de flux m˙H2O (courbe rouge) sur le bord Γ1 du canal en aval de la marche (x = 2
m). Le maximum de flux se produit en aval de la marche mais ne coïncide pas forcément avec la
position du recollement, ∆x = x f − xr. Les courbes noires pointillées correspondent aux résultats
de simulations adimensionnées (L = H et U =Umoy).
FIGURE 4.27 – (a) Longueur de rattachement xr, normalisée par la hauteur de la marche H pour
différents Red . (b) Longueur de maximum de flux x f , normalisée par la hauteur de la marche H
pour différents Red . Les résultats du modèle sont comparés à l’étude de Kondoh et al. [1993] pour
un Sc = 0,7 et ER = 1.50. Les figurés pleins (gris) correspondent à une résolution adimensionnée
(L = H et U =Umoy).
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Red
xf/xr Écart (%)Modèle [Kondoh et al., 1993]
50 1,14 1,14 0,01
100 1,06 1,09 3,10
200 1,06 1,02 3,03
300 1,05 - -
400 1,03 - -
500 1,03 0,97 6,76
TABLE 4.8 – Comparaison des rapports x f/xr pour notre modèle et les simulations de Kondoh
et al. [1993] pour différents Red et ER = 1.50.
ER Modèle
Kondoh
et al.
[1993]
Écart (%)
1.50 xf/xr 1,05 1,09 3,10
2.00 1,07 1,04 3,09
TABLE 4.9 – Longueur de maximum de flux x f normalisée par la longueur de rattachement xr
pour différents ER. Les résultats du modèle sont comparés à l’étude de Kondoh et al. [1993] pour
un Red = 100 et un Sc = 0,7.
Les longueurs xr et x f obtenues par notre modèle révèlent une bonne concordance avec les
résultats des simulations numériques [Kondoh et al., 1993] (Tab. 4.8). Les écarts des valeurs de x f
normalisées par xr entre notre modèle et celui de Kondoh et al. [1993] sont inférieures à 7% (Fig.
et Tab. 4.8). À noter que dans le cas de fortes topographies (i.e. marche à 90◦), le maximum de flux
ne correspond pas au maximum de frottement C f et ne coïncide pas strictement avec le point de
rattachement (Fig. 4.26) Kondoh et al. [1993]. Pour un écoulement laminaire, plus Red est faible
et plus le maximum de flux survient à l’aval du maximum de frottement (Tab. 4.8).
Enfin, l’augmentation du rapport d’expansion provoque une augmentation du rapport x f/xr
(Tab. 4.9).
Au vu des résultats, nous pouvons confirmer que l’équation de transport-diffusion de la vapeur
d’eau est correctement influencée par le champ de vitesse, lui-même contraint par la topographie.
4.4 Conclusion
Le transport de la vapeur d’eau au-dessus d’une surface de glace est régi par un problème de
mécanique des fluides associé à un transfert de masse. Ce problème est résolu en deux dimensions,
dans un domaine discrétisé, par approximation de la valeur des champs physiques de vitesses (u et
v), de concentration (ρ) et de pression (p). Les solutions des équations aux dérivées partielles sont
approchées par la méthode des résidus pondérés selon la formulation de Galerkine.
Les cas tests réalisés avec le modèle numérique de transport-diffusion ont montré une bonne
corrélation avec les solutions analytiques, les résultats expérimentaux et d’autres modélisations
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numériques de la littérature.
La comparaison des résultats du modèle pour différentes variables numériques permet de défi-
nir les paramètres optimaux pour tendre vers la meilleure précision et la stabilité numérique. Ainsi,
pour les modélisations, on préférera : (1) la définition d’un maillage irrégulier et compartimenté.
Dans le cas de l’étude de la croissance d’une couche limite de concentration, on ajoutera une zone
neutre à l’amont du bord d’attaque (en x ≤ 0 m). Les paramètres de discrétisation temporelle et
spatiale sont judicieusement choisis en fonction des échelles typiques du problème qui dépendent
de la vitesse de convection et de diffusion dans les mailles du domaine. (2) L’interpolation poly-
nomiale à un degré 2 des champs de vitesse et de concentration et à un degré 1 pour le champ de
pression permet d’atteindre une précision convenable pour un temps de convergence raisonnable
des solutions numériques. (3) L’inversion des matrices par la méthode de factorisation LU assure
la stabilité numérique et une résolution efficace. (4) Les termes de convection (dynamique et de
concentration) sont décrits par le schéma numérique décentré à l’aval convect directement im-
plémenté dans le logiciel FreeFEM++ car il assure la stabilité numérique. Les termes associés à la
diffusion (Laplacien) sont quant à eux exprimés selon un schéma de Crank-Nicolson centré.
Grâce aux cas tests et à l’exploration des différentes variables numériques, nous pouvons affir-
mer que le modèle reproduit bien la géométrie des couches limites pour un écoulement laminaire
incompressible. Les valeurs des flux du traceur et des contraintes du fluide porteur à l’interface
entre la surface glacée et l’atmosphère sont conformes à la théorie. Enfin, le modèle peut être ap-
pliqué à des géométries variées. En effet, les cas tests ont permis de valider la résolution pour deux
cas extrêmes, un lit plat et une surface avec une topographie de pente maximale 90◦. Ainsi nous
pouvons appliquer avec confiance notre modèle pour différentes configurations dans le cadre d’un
écoulement laminaire.
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Chapitre 5
Modélisation de la diffusion et du transport
de la vapeur à une interface
glace-atmosphère : applications
À la surface de la calotte polaire Nord de Mars, on observe des ondes de sédimentation dont
la dynamique est supposée être contrôlée par une action couplée des vents et des processus de
sublimation et de condensation qui se produisent au cours de l’année (Chapitre 2).
L’interaction du vent sur un lit érodable peut mener sous certaines conditions au développe-
ment de formes (de transport, d’érosion et de sédimentation) de type dunes. De telles morpholo-
gies peuvent se créer à la surface des glaciers et ce à différentes échelles. La topographie des ondes
de glace va contraindre l’écoulement et affecter la répartition des flux le long de la surface to-
pographique. Ces variations des flux de sublimation (ablation) et de condensation (accumulation)
va faire évoluer le profil de la surface topographique et en retour l’écoulement va s’adapter à la
nouvelle configuration.
Afin d’estimer le rôle de l’interaction entre le vent et le transfert de masse dans la dynamique de
ces ondes de glace, nous adaptons le modèle de transport-diffusion développé au chapitre précédent
à deux cas naturels. Dans un premier temps nous adapterons le modèle à l’étude de ripples de glace
observées à la surface des BIA en Antarctique. Ce système est connu pour avoir un bilan de masse
négatif qui est principalement contrôlé par la sublimation et le vent. Dans un second temps, nous
appliquerons le modèle aux petites ondes de sédimentation de glace décrites dans le chapitre 3
à la surface de la calotte polaire Nord de Mars. Enfin, la dernière partie de ce chapitre présente
les observations issues d’expériences préliminaires sur l’action couplée de la sublimation (glace
carbonique) et du vent (soufflerie atmosphérique).
5.1 Transfert de masse associé aux ondulations décimétriques
en Antarctique
5.1.1 Ripples de glace
En Antarctique, la surface des zones de glace bleue (BIA - Section 2.1.3.1) présente fréquem-
ment de petites ondulations nommées ripples (Fig. 5.1) [Bintanja, 1999; Bintanja et al., 2001].
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FIGURE 5.1 – Ripples à la surface d’une zone de BIA [Bintanja, 1999].
Le développement de ces objets est généralement attribué à la déstabilisation de la surface de
glace érodable par un écoulement atmosphérique turbulent, analogue à la formation des ripples de
sable [Gilpin et al., 1980; Allen, 1985; Charru et al., 2013]. L’émergence des ripples est relative-
ment rapide puisque l’on observe le développement d’objet de 1 cm de haut en 1 mois [Bintanja
et al., 2001].
Les BIA et les ripples associées ont été décrites par van den Broeke and Bintanja [1995]; Bin-
tanja and van den Broeke [1995]; Bintanja [1999]; Bintanja et al. [2001] dans le secteur de Droming
Maud Land (Fig. 2.1 (a) - Section 2.1.1.1). Les ripples y présentent une longueur d’onde moyenne
λ de 20 cm et une amplitude A de 1 à 2 cm (Tab. 5.1). La crête est généralement orientée perpen-
diculairement à la direction principale des vents, leur migration est nulle ou lente (jusqu’à 0 à 2
cm/mois) et reste mal contrainte du fait du manque d’études [Bintanja et al., 2001]. Les BIA sont
caractérisées par un bilan de masse annuel négatif et le moteur principal de l’ablation de la glace y
est la sublimation. Au cours de l’été, l’altitude moyenne de la surface diminue et l’amplitude des
ripples, qui sont des figures d’ablation, a tendance à augmenter. Généralement les plus hautes sont
également celles qui grossissent le plus. Les observations attestent d’une ablation plus intense dans
les creux des ripples qu’au niveau des crêtes.
λ (m) A (m) z0 (m) u∗ (m.s−1) T (K) Sc
2× 10−1 2× 10−2 7,0× 10−5 0,27 260 0,81
TABLE 5.1 – Paramètres caractéristiques des ripples sur une zone de BIA [van den Broeke and
Bintanja, 1995; Bintanja and Reijmer, 2001; Bintanja et al., 2001].
Les fluctuations de vitesse de l’écoulement turbulent permettent l’émergence de structures ré-
gulières pour un nombre d’onde k qui est fonction de la viscosité du fluide ν et de la vitesse
de frottement u∗ [Thomas, 1979]. Les caractéristiques des ripples peuvent être définies pour un
nombre de Sc donné par la valeur du nombre de Reynolds de l’onde Rek (Eq. 5.1).
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Rek =
u∗
νk
avec k =
2pi
λ
(5.1)
La dynamique de ces structures de glace est très peu étudiée [Bintanja et al., 2001]. C’est pour-
quoi nous choisissons d’appliquer le modèle de transport-diffusion présenté au chapitre 4 à un
environnement caractéristique des zones de BIA. L’écoulement du vent au-dessus d’une interface
même faiblement ondulée créée des contraintes de frottement variables qui sont fonctions de nom-
breux paramètres [Bagnold, 1954; Claudin et al., 2013] et qui vont contraindre le flux de masse à
l’interface [Thorsness and Hanratty, 1979a; Gilpin et al., 1980]. Ainsi, le maximum de contrainte
de frottement et de flux de vapeur d’eau vont présenter un déphasage ∆Θ par rapport à la crête
de l’ondulation topographique (Fig. 5.2). Pour cela, nous simulons le transport et la diffusion de
la vapeur d’eau au-dessus d’une interface ondulée. La résolution couplé de la dynamique et de la
diffusion permet de calculer la contrainte de frottement à l’interface τp et le flux de vapeur d’eau à
l’interface m˙H2O.
FIGURE 5.2 – Schéma de principe de la mesure de l’angle de phase ∆θ (◦) entre la position de la
crête de référence (placée à 0◦) et le maximum de contrainte de frottement ou de flux (sinusoïde
pointillée gris) au-dessus d’une interface topographique ondulée.
5.1.2 Configuration des expériences : conditions initiales et aux limites
Le modèle de résolution couplée de l’écoulement et de transport-diffusion est ici appliqué à
un cas terrestre pour lequel on considère donc l’air comme le fluide porteur b et la vapeur d’eau
comme le fluide traceur a.
Nous choisissons un maillage irrégulier avec un compartiment de mailles régulières à proximité
de la surface. Le domaine de résolution mesure 0,5 m de haut et 0,8 m de long. Le bord inférieur
Γ1 est une sinusoïde de longueur d’onde 20 cm. Afin de limiter les effets de bord en entrée et en
sortie, on observe les deux ondulations du milieu (4 ondulations en tout).
Les zones de BIA sont des surfaces aérodynamiquement lisses [Bintanja, 1999]. La rugosité
aérodynamique z0 de la glace est de l’ordre de 10−4 (Tab. 5.1). Un profil de vent logarithmique
(Eq. 2.5 - Section 2.1.2.1) est imposé en entrée du modèle sur la base des mesures de Bintanja and
van den Broeke [1995].
La viscosité dynamique µ de l’air à une température de 260 K [van den Broeke and Bintanja,
1995] vaut 1,53× 10−5 Pa.s [Lide, 2004]. Nous adoptons une approche similaire à celle de Bintanja
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et al. [2001], qui proposent un modèle très simplifié permettant d’approximer un comportement
turbulent en remplaçant la viscosité cinématique ν de l’atmosphère par une viscosité turbulente
νt de 10−3 m2.s−1 dans les équation de Navier-Stokes. Cette approximation s’applique à des cas
d’études de petites échelles pour lesquels la valeur de Rek reste inférieure à 500. Les simulations
sont systématiquement réalisées pour les deux valeurs de viscosité afin d’observer l’influence de
ce paramètre.
La diffusivité de la vapeur d’eau dans l’air terrestre est une fonction de la température [Cengel,
2002] (Eq. 5.2).
DH2O,Air = 1,87×10−10
T 2,072
p
(5.2)
Les zones de glace bleue sont caractérisées par un bilan annuel d’accumulation négatif dominé
par l’ablation de la glace par sublimation. À l’interface entre la glace et l’atmosphère, la concentra-
tion ρw,H2O est calculée grâce à la valeur de la pression de saturation à la température de référence
(Eq. 4.16 - Section 4.1.3.1). La teneur en vapeur d’eau de l’atmosphère dans la zone de BIA située
près de Droming Maud Land est généralement mesurée en humidité spécifique SH. L’humidité
spécifique évalue la masse de vapeur d’eau par unité de masse d’air humide (Eq. 5.3) [Peixoto
and Oort, 1996]. Cette expression permet d’évaluer la pression partielle de la vapeur d’eau pH2O
à proximité de la surface.van den Broeke and Bintanja [1995] et Bintanja and Reijmer [2001] me-
surent une valeur de l’humidité spécifique à proximité de la surface comprise entre 0,85 et 1,22
g.kg−1. La pression partielle obtenue est alors inférieure à la pression de saturation pour la tempé-
rature de surface considérée. Le système est donc bien en sublimation.
SH =
χ pH2O
pAir− ((1−χ)pH2O)
(5.3)
Avec χ = RAirsec/RH20 = 0,622 [Peixoto and Oort, 1996].
Au cours de la simulation, la vapeur d’eau se diffuse dans le domaine numérique et le calcul
s’arrête lorsque la couche limite de concentration satisfait la loi qui la lie à l’épaisseur de la couche
limite dynamique en fonction du nombre de Sc (Eq. 4.67 - Section 4.3.2.2).
5.1.3 Déphasage de la contrainte de frottement en fonction du rapport d’as-
pect
Les simulations numériques sont réalisées pour un écoulement avec une comportement lami-
naire dont on fait varier la viscosité, avec la viscosité dynamique de l’air à ν = 1,53 × 10−3 m2/s
et une viscosité constante à νt = 10−3 m2/s en accord avec le modèle proposé par Bintanja [2001].
Les équations utilisées sont valable pour des configurations laminaires, c’est-à-dire pour lesquelles
le Rek ne dépasse pas 500. Pour des valeurs plus importantes, il faudra utiliser des modèles de
turbulence adaptés. Étant donné que le choix fait sur la condition d’entrée est d’imposer un profil
de type logarithmique, il existe un effet d’entrée, c’est pourquoi les résultats sont présentés sur les
deux ondulations du domaine numérique (4 ondulation en tout).
On fait varier également le rapport d’aspect AR de la topographie ondulée : la longueur d’onde
reste fixe (λ = 0,2 m) tandis que l’amplitude A varie de telle sorte que l’on obtient des rapports
d’aspect de 1%, 4% et 10%. La contrainte pariétale et le flux de vapeur d’eau calculés à l’interface
sont normalisés (τn et m˙H2On) par leurs valeurs calculées pour des configurations similaires sur un
lit plat (Γ1 est une droite).
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FIGURE 5.3 – Convection et diffusion de la vapeur d’eau dans une atmosphère terrestre le long
d’une surface topographique ondulée. La longueur d’onde λ des ondes topographique est 0,2 m
et le rapport d’aspect AR. Le domaine mesure 0,5 m de haut et 0,8 m de long. La visualisation
du résultat est centrée sur les deux ondulations du milieu (quatre ondulations en tout). (a) Couche
limite dynamique (haut) et de concentration (bas) pour une viscosité ν = 1,53 × 10−5 m2.s−1. (b)
Couche limite dynamique (haut) et de concentration (bas) pour une viscosité ν = νt = 10−3 m2.s−1.
5.1.3.1 Résultats
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FIGURE 5.4 – Évolution de la contrainte de frottement normalisée τn (traits pleins) et du flux de
vapeur normalisé m˙H2On (pointillés) le long d’une interface ondulée pour différentes viscosités de
l’atmosphère et différents rapports d’aspect AR de l’ondulation topographique. Les valeurs obte-
nues à l’interface sont normalisées par leurs valeurs sur une surface plane. L’axe horizontal est
normalisé par la longueur d’onde choisie, λ = 0,2 m. La longueur d’onde est fixe pour les rapports
d’aspect 1% (a), 4% (b) et 10% (c). Les simulations sont réalisées pour une viscosité ν = 1,53
× 10−5 m2.s−1 (bleu) et une viscosité ν = νt = 10−3 m2.s−1 (rouge). Les traits verticaux pleins
indiquent la position du maximum de contrainte de frottement, les pointillés indiquent la position
du minimum de flux de vapeur, les tirets-points indiquent la position d’une zone de décollement
et les tirets indiquent la position d’une zone de recollement pour la viscosité classique (bleue) et
turbulente (rouge). Les traits noirs marquent la position de la crête centrée à 0◦ et des creux à 180◦
(creux amont) et -180◦ (creux aval).
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Rapport d’aspect de 1% (Fig. 5.4 (a)) : La présence d’une interface ondulée se répercute sur les
profils de contraintes de frottement et de flux de vapeur à l’interface de telle sorte qu’ils présentent
une évolution sinusoïdale, de longueur d’onde similaire à celle de l’ondulation mais d’amplitude
différente. La réponse de l’écoulement à la présence d’une interface faiblement ondulée est donc
linéaire. La contrainte de frottement normalisée τn oscille autour de 1 pour les différentes visco-
sités. En revanche, la valeur du flux normalisé m˙H2On oscille autour d’une valeur constante mais
celle-ci est plus élevée (entre 1 et 3). Ce comportement n’est pas compris car le flux comme la
contrainte normalisée à la valeur du lit plat devraient osciller autour de l’unité [Thorsness and
Hanratty, 1979a]. Ce comportement peut être lié à l’effet de relaminarisation de la couche limite
dynamique (mais dans ce cas cela devrait affecter également la contrainte de frottement) ou à un
problème de définition de la condition d’arrêt. Cet effet est observé pour toutes les simulations
au-dessus d’une interface ondulée.
L’amplitude des oscillations est plus importante pour le cas à faible viscosité que pour le cas
avec une viscosité plus forte et traduit le degré d’inertie des fluides (nombre de Re). Le fluide plus
visqueux inhibe les effets inertiels tandis que le fluide peu visqueux est facilement déformable.
Le fluide est compressé à l’amont de la crête des ondulations ce qui provoque une accélération
de l’écoulement, puis il subit une extension qui le ralentit et diminue la contrainte de frottement.
Le maximum de vitesse (et de contrainte de frottement) est atteint avant le sommet de la crête.
On observe donc un déphasage ∆θ (Fig. 5.19 (a)) de la contrainte de frottement par rapport à
l’ondulation topographique qui vaut 14◦ et 19◦ respectivement pour la faible viscosité et la forte
viscosité. Cette faible variation entre les angles peut être une conséquence soit de la variation
de la viscosité en termes purement dynamiques [Thorsness and Hanratty, 1979a] ou en termes
numériques (variation de la diffusion numérique dans les mailles) ; elle peut être aussi liée à une
incertitude sur le maillage. Ces remarques semblent aller dans le sens d’un problème numérique.
Les maxima de flux de vapeur coïncident parfaitement avec les maxima de contrainte. Les flux
de vapeur les plus forts sont donc localisés à l’amont des crêtes. Néanmoins, le minimum de flux
présente un léger décalage ∆x avec le minimum de contrainte pour les deux viscosités testées. Ce
décalage n’est pas expliqué. La faible contrainte dans la dépression ne permet peut être pas de bien
contraindre la position du flux. En effet il n’y a pas de raisons pour lesquelles les flux minima et
maxima aient un comportement différent dans le cas d’une instabilité linéaire.
Rapport d’aspect de 4% (Fig. 5.4 (b)) : L’augmentation de l’amplitude A des ondes engendre
des comportements très différents pour les écoulements visqueux (rouge) et peu visqueux (bleu).
Le comportement linéaire de l’écoulement visqueux est comparable à celui observé pour les
simulations au-dessus des ondes avec un rapport d’aspect de 1% (Fig. 5.4 (a)). La contrainte de
frottement normalisée τn et le flux normalisé m˙H2On oscillent en phase. Dans ce cas les maxima
et les minima de contrainte et de flux coïncident parfaitement. Les maxima des deux quantités
présentent un déphasage de l’ordre de 21◦ vers l’amont par rapport à l’ondulation topographique.
On note également que l’amplitude des oscillations augmente avec le rapport d’aspect. À 4% les
minima et maxima de flux sont amplifiés d’environ 30% par rapport à un lit plat.
En revanche, le comportement de l’écoulement pour un fluide moins visqueux est très différent.
L’augmentation du rapport d’aspect engendre l’apparition de non linéarités et d’instabilités qui
compliquent la description des profils. La contrainte de frottement pariétal présente par endroit
des valeurs négatives, ce qui indique un décollement de la couche limite dynamique au-dessus
des ondulations. Deux décollements successifs se produisent (à -260,3◦ et -223,2◦). Les points de
décollement correspondent à des minima de valeurs de flux de vapeur. À l’inverse, les points de
recollement (à -238◦ et -130◦) ne correspond pas à des maxima de transfert de masse. L’influence
de ce phénomène se traduit par une légère inflexion visible le long du profil. Le maximum de flux
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coïncide avec le maximum de contrainte de friction. Cette observation est contraire à ce que l’on
observe pour les cas tests de la marche descendante (Section 4.3.1.3) où le maximum de transfert
de masse est atteint à proximité du point de recollement de l’écoulement. Cette différence peut être
attribuée au fait que la topographie à l’aval de la marche est plate et ne contraint pas l’écoulement,
contrairement au cas considéré ici pour lequel l’écoulement est excité pas une série d’ondulations.
La particularité notable de cette simulation est que le maximum de contrainte se produit à l’aval
de la crête selon un angle de phase de l’ordre de -28◦.
Rapport d’aspect de 10% (Fig. 5.4 (c)) : Le rapport d’aspect de 10% correspond à celui des
ripples observées sur une zone de BIA [Bintanja et al., 2001]. Dans ce cas, on observe un décolle-
ment net de l’écoulement pour les deux configurations. Les points de décollement se produisent à
67,7◦ et 81◦ respectivement pour une atmosphère de viscosité 1,53 × 10−5 m2.s−1 et de viscosité
10−3 m2.s−1. La zone de recirculation est située dans le creux et le recollement se produit sur la
face amont de l’onde suivante (à -237◦ pour l’écoulement visqueux et -298◦ pour la faible visco-
sité). Dans le cas où l’écoulement est laminaire, le point de décollement coïncide avec la position
du minimum de flux de vapeur. Ce n’est pas le cas lorsque l’écoulement est turbulent : le minimum
de flux de vapeur se produit toujours sur la face aval mais légèrement à l’aval du décollement.
Dans les deux cas, le décollement engendre une asymétrie de la répartition des flux de va-
peur : le maxima est centré sur le maximum de contrainte de frottement et le minimum de flux est
contraint par le point de décollement. Le profil de la contrainte de frottement est relativement plat
dans la zone de décollement de l’écoulement pour les deux configurations.
On observe un déphasage ∆θ de la contrainte de frottement vers l’amont, de 14◦ pour le régime
turbulent et de 3◦ pour la viscosité terrestre (confondue avec la position de la crête).
Synthèse : Le comportement de l’écoulement à la viscosité ν = 1,5 × 10−5 m2/s présente des
réponses très différentes en fonction de l’amplitude des ondulations topographiques. Lorsque le
rapport d’aspect est faible, la réponse de l’écoulement est linéaire et oscille conformément à la
topographie (Fig. 5.5) [Thorsness and Hanratty, 1979a; Charru et al., 2013]. Néanmoins, les mo-
dèles de Thorsness and Hanratty [1979a] prédisent des déphasages amont de l’ordre de 60◦ à 80◦
pour des paramètres identiques à ceux que nous avons adoptés. Ces valeurs sont bien supérieures à
celle que nous obtenons (14◦). Cette différence peut être due au fait que pour cette configuration de
modélisation, les échelles typiques du problème s’écartent des valeurs optimales de précision et de
stabilité (Section 4.2.5). Une modification du maillage pourrait permettre d’améliorer la solution.
De plus, pour ce cas la valeur Rek vaut 561 ce qui est supérieure à la valeur du régime turbulent
(Rek = 500). Ainsi, il est peut être nécessaire d’utiliser un modèle de turbulence de type longueur
de mélange pour une meilleure précision.
Pour des rapports d’aspect de 4% et 10%, des effets non linéaires apparaissent (ainsi que des in-
stabilités numériques) qui affectent fortement le déphasage de la contrainte de frottement et du flux
de vapeur d’eau par rapport à l’ondulation topographique. Le déphasage à l’aval de la crête (Fig.
5.4 (b)) est surprenant pour cette longueur d’onde et cette vitesse de frottement (Tab. 5.1). Il reste
pour le moment non compris. Une vérification des conditions de stabilité, des tests supplémentaires
et des comparaisons avec les données de la littérature sont donc nécessaires pour valider ce résultat.
Lorsque la réponse de l’écoulement est linéaire (à 1% et 4%), la contrainte de frottement pa-
riétale et le flux de vapeur à la paroi oscillent (Fig. 5.5) en phase et présentent un déphasage à
l’amont de la crête de l’onde de l’ordre de ≈ 20◦. La variation de l’amplitude de l’onde n’affecte
pas le déphasage de l’écoulement et du transfert de masse mais affecte en revanche l’intensité des
oscillations.
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L’approximation proposée par [Bintanja et al., 2001] avec une viscosité constante à νt = 10−3
m2/s, fournit des résultats cohérents avec les modélisations d’écoulements ayant un comportement
linéaire au-dessus de surfaces ondulées [Thorsness and Hanratty, 1979a; Henn and Sykes, 1999;
Charru et al., 2013].
FIGURE 5.5 – Contrainte de frottement pariétale normalisée au-dessus d’une interface ondulée
(trait gris). La longueur x est normalisée par la longueur d’onde λ . Les résultats sont obtenus par
mesures expérimentales (points rouges [Buckles et al., 1984]) et par simulations grandes échelles
(Large-Eddy Simulation) pour des rapports d’aspect de 1,25% (pointillés bleus), 10% (tirets bleus)
et 20% (ligne bleue) [Henn and Sykes, 1999]. Figure extraite de Charru et al. [2013].
Les modèles d’évolution de l’écoulement au-dessus d’une topographie ondulée [Thorsness and
Hanratty, 1979a; Henn and Sykes, 1999; Charru et al., 2013] permettent de prédire la valeur du
déphasage en fonction des paramètres physiques (Eq. 5.1). Le nombre de Rek pour cette configu-
ration vaut 1,16 × 10−1 (Régime laminaire). Cette valeur est en dehors de la gamme traitée par
Thorsness and Hanratty [1979a] (Fig. 5.6). Néanmoins, la tendance de la modélisation de la valeur
du déphasage et des points expérimentaux apparaît cohérente avec notre résultat ce qui indique que
notre modèle permet de résoudre le problème pour un régime d’écoulement laminaire.
L’apparition d’effets non linéaires (Fig. 5.4 (c)) provoque la diminution de l’angle de phase de
la contrainte de frottement et du flux à la paroi par rapport à l’ondulation topographique [Henn and
Sykes, 1999; Charru et al., 2013]. En effet, dans nos simulations nous observons une migration du
maximum de contrainte de≈ 20◦ (rapports d’aspect à 1% et 4%) à 14◦ (rapport d’aspect à 10%). De
plus, le décollement de la couche limite à l’aval de la crête affecte la forme du profil de contrainte
pariétale τn qui n’a plus une réponse sinusoïdale. La contrainte de frottement, pour un rapport d’as-
pect à 10%, mesurée entre les points de décollement et de recollement reste relativement constante
(Fig. 5.4 (c) ), ce qui est en accord avec les simulations LES (Large Eddy Simulation) réalisées
pour un même rapport d’aspect par Henn and Sykes [1999] (Fig. 5.5). L’asymétrie de la contrainte
de frottement pariétale engendre l’asymétrie de la répartition des flux de vapeur à l’interface avec
un maximum de flux qui coïncide avec le maximum de contrainte et un minimum de flux qui se
produit sur la face aval, juste après le décollement de l’écoulement. Pour cette configuration à 10%,
le recollement de l’écoulement sur la face amont suivante a peu d’influence sur la valeur du flux
de vapeur d’eau.
Afin de valider le modèle, de nouveaux tests doivent être réalisés sur une gamme de nombres
d’onde plus large [Thorsness and Hanratty, 1979a].
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FIGURE 5.6 – Évolution du déphasage ∆θ (deg) de la contrainte de frottement pariétale τp en fonc-
tion de l’inverse du nombre de Rek pour un modèle de stabilité linéaire (courbe noire [Thorsness
and Hanratty, 1979a]), des points expérimentaux (points gris [Thorsness and Hanratty, 1979a]),
résultat de notre modèle de transport-diffusion appliqué au ripples de l’Antarctique pour un rap-
port d’aspect de 4%, λ = 0,02 m et ν = 1 × 10−3 m.s−2 (losange bleu). Résultat du modèle de
transport-diffusion appliqué aux petites ondes de sédimentation martiennes pour un rapport d’as-
pect de 2‰(variation de la longueur d’onde), ν = 6,64 × 10−4 m.s−2 (carrés rouges). Les para-
mètres et les résultats de ces simulations sont discuté à la section 5.2.3.3. Le cadre gris délimite la
transition entre le régime d’écoulement laminaire et le régime d’écoulement turbulent.
5.1.3.2 Interprétation et discussion
Parmi les simulations numériques effectuées, la configuration qui se rapproche le plus des
ripples observées sur les zones de BIA antarctiques est celle réalisée par l’approximation d’un
régime turbulent au-dessus d’une surface ondulée avec un rapport d’aspect de 10% (Fig. 5.4 (c)).
Les résultats indiquent que le maximum de contrainte de frottement et de flux de vapeur induite
par l’écoulement se produit à l’amont de la crête pour un nombre d’onde k = 31,4 m−1 (Tab. 5.1).
Ce déphasage à amont doit provoquer la migration de la forme. Les taux de sublimation sont plus
intenses sur la face amont que sur la face aval et les ripples de glace doivent migrer dans le sens du
vent.
Bintanja et al. [2001] observent effectivement une migration de certaines ripples dans le sens
du vent de l’ordre de 2 cm/mois (pour les autres il n’observe pas de migration durant le temps
d’observation). Ses calculs théoriques prédisent une migration à contre sens du vent. Néanmoins,
pour calculer la position du déphasage, ils utilisent un code de stabilité linéaire qui ne permet pas
de prendre en compte les zones de décollement, contrairement à notre code numérique. Le manque
de mesure de terrain ne permet pas de s’assurer du sens de migration des ripples.
Nos résultats indiquent que le maximum de flux se produit à l’amont de la crête et sur la partie
supérieure des ripples (à 20◦). Ceci devrait provoquer à long terme une ablation des ripples puisque
la sublimation (donc l’ablation) est plus intense sur la crête que dans la dépression. Ce résultat est
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contradictoire avec les observations de croissance et les calculs réalisés par [Bintanja et al., 2001]
qui observent une ablation plus intense dans les dépressions que sur les crêtes.
Nous pouvons envisager plusieurs explications :
– Les paramètres que nous avons choisis (Tab. 5.1) ne représentent pas bien les conditions
physiques réelles de la zone et altèrent le résultat. En effet, les paramètres que nous avons
choisis ne permettent pas de respecter la relation proposée par Thomas [1979] (Eq. 5.1)
pour ces formes. Une rugosité aérodynamique adaptée à la viscosité et à la longueur d’onde
est indispensable pour pouvoir comparer nos résultats avec certitude. La variation de ce
paramètre n’a pu être effectuée au cours de cette thèse bien qu’elle influe sur la valeur de
l’angle de phase [Thorsness and Hanratty, 1979a].
– Le rôle du vent dans la formation des ripples est avéré [Bintanja, 1999; Bintanja et al., 2001]
mais des mécanismes additionnels favorisant la croissance des ripples de glace peuvent inter-
venir. La campagne d’observation de Bintanja et al. [2001] a été réalisée durant l’été lorsque
l’insolation est la plus forte et la sublimation domine le bilan de masse de surface. Ces deux
facteurs sont à l’origine de figures morphologiques de petites tailles tels que les cupules
d’ablation (suncups) et les pénitents, caractérisés par une ablation de la glace plus intense
dans les dépressions [Betterton, 2001]. Il est envisageable par exemple que les ripples se
forment par déstabilisation du lit de glace érodable par des tourbillons turbulents [Thors-
ness and Hanratty, 1979b] et grossissent en été grâce à l’effet de l’insolation. Bintanja et al.
[2001] notent que dans certaines zones d’observation des formes ressemblent plus à des
cupules qu’à des ripples. Le manque d’observation sur plusieurs saisons ne permet pas de
confirmer cette hypothèse.
– Lorsque le nombre Rek augmente, des modèles de turbulence adaptés doivent être utilisés.
Dans le cas où le comportement est linéaire, des modèles avec une viscosité turbulente basée
sur la longueur de mélange donne une bonne description de l’écoulement [Charru et al.,
2013]. Cependant, pour des géométries présentant un rapport d’aspect > 4 %, l’existence de
zone de recirculation nécessite l’utilisation de modèles avec une loi de comportement non
linéaire.
5.1.4 Conclusion
L’étude de l’écoulement et du transfert de vapeur au-dessus d’une surface de glace ondulée
à l’échelle décimétrique, en conditions terrestres, permet de confirmer la bonne réponse du mo-
dèle en présence d’une topographie ondulée. Les résultats obtenus montrent que la topologie de
l’écoulement est bien reproduite, et en particulier, le comportement de la contrainte et du flux sont
conformes aux modélisations d’instabilité linéaire et aux modèles de turbulence LES. On constate
que lorsque Rek augmente, les conditions d’application du modèle sont difficilement respectées
ce qui engendre de nombreuses instabilités. Pour les géométries testées, le flux de vapeur d’eau à
l’interface est fortement contraint par l’écoulement, le maximum étant atteint lorsque la contrainte
de frottement est maximale et cela même lorsque l’écoulement décolle. Cette contrainte maximale
se produit à l’amont de la crête.
En condition de sublimation de la glace, nous prédisons une migration dans le sens du vent
des ripples et à long terme une ablation de ces formes si aucun autre processus physique n’entre
en jeu. Le manque de mesures de terrain et d’observations annuelles de ces formes ne permet pas
de confirmer avec certitude les résultats obtenus. De nouvelles simulations pour une gamme plus
large de paramètres sont nécessaires pour s’assurer de la validité du modèle.
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5.2 Flux de vapeur d’eau à la surface de la calotte Nord de
Mars
Les échanges de vapeur d’eau entre la surface et l’atmosphère jouent un rôle prépondérant dans
la dynamique glaciaire martienne [Howard, 2000; Ivanov and Muhleman, 2000]. Comme nous
l’avons expliqué au chapitre 3, les processus de redistribution de la glace par le vent conduisent
à des variations spatiales de son accumulation et à la formation de grandes et de petites ondes de
sédimentation. Compte-tenu des conditions atmosphériques à la surface de la calotte polaire Nord
de Mars (Section 2.2.3.2), on suppose ici que cette redistribution est liée au transport de la vapeur
par le vent au-dessus de la surface glacée. Dans ce cas, les processus d’ablation par sublimation et
d’accumulation par condensation doivent être pris en compte pour étudier l’évolution morpholo-
gique de la surface glacée.
Dans cette section, le modèle de transport-diffusion est donc adapté à l’étude des flux de vapeur
à la surface de la calotte polaire Nord de Mars. Le fluide porteur b correspond alors à l’air martien
que l’on considère composé uniquement de CO2 et le traceur a est la vapeur d’eau qui sublime et
condense à la surface. Nous étudions l’influence des processus d’accumulation et d’ablation sur
l’évolution d’une surface de glace ondulée. Cette application vise à comprendre la dynamique des
petites ondes de sédimentation martiennes. On rappel qu’à la surface de la calotte polaire Nord de
Mars, le rapport d’aspect des petites ondes de sédimentation est de l’ordre de 2‰.
5.2.1 Paramètres du modèle
5.2.1.1 Vent
Le vent à la surface de la calotte polaire Nord de Mars est modélisé grâce aux équations de
continuité (Eq. 4.4) et de Navier-Stokes (Eq. 4.7) pour un fluide incompressible. Les interactions
entre la surface de la glace et l’atmosphère affectent la couche limite atmosphérique au sein de
laquelle les vents catabatiques se développent. Ainsi, on définit l’épaisseur de la couche limite
dynamique dans le modèle numérique comme la hauteur correspondant au maximum de vitesse
atteint par les vents catabatiques. Au-dessus de la calotte polaire Nord de Mars, une valeur de 100
m est raisonnable d’après le modèle méso-échelle (Fig. 3.38). Au sein de cette couche, le mélange
turbulent au cours de la journée est suffisamment efficace pour homogénéiser la température de la
couche limite (Fig. 5.8). Le gradient de température sur les 100 premiers mètres à Ls = 120◦ est
inférieur à 2× 10−2 K/m ce qui engendre une variation de la masse volumique du CO2 négligeable.
Cette observation nous permet de considérer la masse volumique du fluide porteur ρCO2 constante
pour nos modélisations.
De plus, le nombre de Mach Mc permet de distinguer les écoulements de fluides compressibles
et incompressibles (Eq. 5.4 et 5.5) [Chassaing, 2000a].
Mc =
U∞
c
(5.4)
Avec
c =
√
γCO2RT
mCO2
(5.5)
L’index adiabatique du gaz γCO2 vaut 1,29 pour le CO2 [Lide, 2004]. En considérant une tem-
pérature de l’atmosphère de 220 K et une vitesse de vent moyen de 10 m/s à y = 100 m, on obtient
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un nombre de Mach de 0,04. Cette valeur est inférieure au seuil de 0,2 au-delà duquel la prise en
compte de la compressibilité du fluide dans les calculs modifie le résultat de plus de 1% [Chas-
saing, 2000a]. Pour les mêmes conditions, une vitesse de ∼ 50 m/s serait nécessaire pour atteindre
le domaine de compressibilité.
Le mélange turbulent des couches fluides à proximité de la surface et la faible valeur de Mc
nous permettent donc de justifier le traitement du problème dynamique avec l’approximation de
Boussinesq pour un fluide incompressible.
FIGURE 5.7 – Profils de vitesse au-dessus de la calotte polaire Nord de Mars. Comparaison entre
un profil de vent à Ls = 90◦ (Fig 3.38 b) obtenu par une simulation numérique méso-échelle de la
dynamique atmosphérique (fournis par Spiga A. (LMD)) et des profils logarithmique calculés pour
différentes rugosités aérodynamiques z0.
Le profil de vent imposé comme condition d’entrée dans le modèle est défini par une loi loga-
rithmique correspondant à un profil de vitesse turbulent (Eq. 2.5 - Section 2.1.2.1) dont les caracté-
ristiques sont présentés dans le tableau 5.2. L’approximation du profil de vent catabatique par cette
loi est pertinente à proximité de la surface puisqu’elle permet de bien rendre compte des processus
de friction [van den Broeke and Bintanja, 1995]. En effet, à la section 3.3.2.2, les vitesses de frot-
tement calculées à partir de cette loi et pour z0 = 1× 10−4 m, sont en accord avec les modélisations
numériques méso-échelles de la dynamique atmosphérique [Spiga, 2011]. Néanmoins, on constate
que la représentation du profil de vent catabatique n’est pas adéquate par cette loi (Fig. 5.7).
5.2.1.2 Température
Convection thermique : Le régime de vents catabatiques est intense et quasi-permanent à la
surface de la calotte polaire Nord de Mars [Spiga, 2011]. La génération de ces vents de pente,
qui est liée à la stabilité de l’atmosphère à proximité de la surface, nous permet de penser que les
mouvements de convection thermiques sont limités dans cette région.
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U∞ (m/s) δd (m) z0 (m) u∗ (m/s)
5 100 1×10−4 0,342
10 100 1×10−4 0,683
20 100 1×10−4 1,367
TABLE 5.2 – Paramètres caractéristiques du vent à la surface de la calotte polaire Nord de Mars
utilisés pour les simulations numériques.
Néanmoins, en été, le gradient de température à proximité de la surface peut-être négatif (Fig.
5.8). On note d’ailleurs que la vitesse des vents sur Gemina Lingula est plus faible à Ls 120◦
qu’au début de l’été à Ls 90◦ (Fig. 3.38 - Section 3.3.2.2). L’atmosphère est donc moins stable en
été et l’air plus chaud en surface va s’élever vers les altitudes plus hautes avant de se refroidir et
retomber vers le sol. D’après les modélisations numériques de circulation méso-échelle, au sein de
la couche limite dynamique, le gradient de température au milieu de l’été sur le plateau de Gemina
Lingula n’excède pas 1 × 10−2 K/m (Fig. 5.8). Ce gradient de température est faible. Le rapport
entre le nombre de Grashof thermique GrT et le carré du nombre de Reynolds permet d’évaluer la
dominance relative des phénomènes de convection naturelle et de convection forcée (Eq. 5.6).
Convection naturelle← 1 < Gr
Re2
< 1→ Convection forcée (5.6)
Pour une vitesse de vent de 5 m/s et les données de température de la figure 5.8 à Ls 120◦,
ce rapport est petit devant l’unité (≈ 0,03). Ceci signifie que la dynamique de l’écoulement est
dominée par la convection forcée. Cette observation nous permet de simplifier notre problème nu-
mérique en ne prenant pas en compte la convection naturelle turbulente associée au réchauffement
de la surface (Section 4.1.4).
FIGURE 5.8 – (a) Profils de température au-dessus de la calotte polaire Nord de Mars à Ls = 120◦
modélisé à un intervalle de 6 h au cours d’une journée. (b) Zoom sur les profils de température dans
les 100 premiers mètres. Le point d’échantillonnage est symbolisé par une étoile sur la figure 3.38.
Ces résultats ont été obtenus par des simulations méso-échelles de la dynamique atmosphérique et
nous ont été fournis par Spiga A. (LMD).
Les faibles gradients de température observés dans la couche limite dynamique proche de la
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surface et la convection forcée turbulente permettent de faire l’approximation que la température
est isotherme dans la tranche d’atmosphère proche du sol [Ivanov and Muhleman, 2000; Ng and
Zuber, 2006; Farahani and Lange, 2012]. Ceci permet de simplifier le problème en définissant à un
instant t les paramètres relatifs à une température de référence.
Température de référence : La température de surface Tw est choisie comme température de
référence pour l’étude numérique puisque nous avons à notre dispositions des mesures instrumen-
tales de la température à la surface de la calotte polaire Nord de Mars durant le printemps et l’été
[Smith, 2002; Pankine et al., 2010]. Nous pouvons également l’évaluer par un bilan énergétique
local [Paterson and Cuffey, 1994]. En hiver et en automne la température de surface est fixée à la
température d’équilibre de la glace de CO2 (T = 150 K) puisque les dépôts saisonniers très riches
en glace de CO2 recouvrent la calotte (Section 2.2.3.4).
Des expériences analogiques dans une enceinte reproduisant les conditions martiennes ont
montré que la sublimation de la glace est davantage contrôlée par la température de "film" que
par la température de la surface [Chittenden et al., 2008]. Néanmoins, au vu des faibles gradients
de température entre les basses et les plus hautes altitudes (Fig. 5.8 et 5.9) et des incertitudes liées
aux autres paramètres d’entrée du modèle, le choix de la température de surface comme tempéra-
ture de référence est justifié.
FIGURE 5.9 – Moyennes entre 80◦ et 90◦ de latitude des températures de surface (losanges),
d’atmosphère à 475 Pa, soit environ 5 km de haut (carrés) et de la colonne de vapeur d’eau PR
(croix) obtenus à partir des données TES [Pankine et al., 2010]. L’erreur sur les températures est
de plusieurs Kelvins et d’environ 5% pour les données de vapeur d’eau. L’interpolation des valeurs
de températures de surface (pointillés), d’atmosphère (trait plein) et de la teneur en vapeur d’eau
(tirets) est réalisée à partir d’une combinaison de fonctions gaussiennes (Anaïs Guillemain).
En moyenne sur l’ensemble de la calotte polaire Nord de Mars, en surface et à plus haute
altitude, la température varie au cours de l’année entre 150 et 220 K (Fig. 5.9). Les échanges de
vapeur d’eau dans la région de la calotte polaire Nord s’effectuent en grande majorité durant le
printemps et l’été (0◦ ≤ Ls ≤ 180◦) lorsque la glace de CO2 sublime [Pankine et al., 2010].
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La température de référence en entrée du modèle numérique peut-être imposée de plusieurs
manières :
– Température arbitraire : les grandeurs physiques dépendantes de la température sont calcu-
lées pour cette température.
– Température issue des données instrumentales : les données de l’instrument TES (sonde MGS)
fournissent des informations sur la température de surface de la calotte polaire Nord de Mars.
J’ai choisi d’utiliser les valeurs fournies par Pankine et al. [2010]. La série de données de
l’année martienne 26 est la plus complète. Néanmoins, la comparaison des valeurs de tem-
pérature mesurés entre différentes années ne révèle pas de variations majeures pour une
longitude solaire donnée.
Afin d’utiliser ces températures comme données d’entrée du problème numérique, les courbes
de température dérivées des mesures TES ont été interpolées. Anaïs Guillemain au cours de
son stage au laboratoire a réalisé cette interpolation en combinant des fonctions gaussiennes
entre elles (Fig. 5.9). Pour chaque Ls, cette interpolation permet de paramétrer la tempéra-
ture de surface et donne la tendance globale de son évolution durant l’été. Les valeurs de
la figure 5.9 sont des moyennes de température sur toute la surface comprise entre 80◦ et
90◦ de latitude. Ainsi leur utilisation permet l’étude des flux de vapeur d’eau moyennés pour
toute la région polaire Nord. Ceci ne permet pas de faire la distinction des valeurs de flux de
vapeur d’eau des zones d’accumulation de glace avec un albédo clair et des zones d’ablation
riches en poussière avec un albédo sombre (Section 3.3.4). La différence d’albédo entre ces
zones peut provoquer des variations de température qui ont un impact sur les flux de vapeur
d’eau [Ivanov and Muhleman, 2000; Ng and Zuber, 2006].
– Température d’équilibre : la température d’équilibre est déterminée à partir des flux d’éner-
gie reçus et renvoyés (en W.m−2) par la surface selon un bilan local d’énergie (Eq.2.1 -
Section 2.1.1.2) [Paterson and Cuffey, 1994; Benn and Evans, 2010; Ivanov and Muhleman,
2000; Ng and Zuber, 2006; Cullen et al., 2007; van den Broeke et al., 2009; Bliss et al., 2011].
Les termes associés à l’équation d’énergie ont été présentés à la section 2.1.1.2 du chapitre
2. Nous considérons dans cette équation, l’énergie incidente absorbée par la surface Finca , le
flux d’émission thermique de la surface FE et le flux de chaleur latente de sublimation FH2O
[Ivanov and Muhleman, 2000; Ng and Zuber, 2006]. Nous négligeons le flux de chaleur
sensible FSH . En effet, durant l’été, les vitesses de vent à la surface du plateau de Gemina
Lingula sont modérées (Fig. 3.38 - Section 3.3.2.2) et la chaleur sensible résultante est re-
lativement faible (entre 0 et 4 W.m−2 [Spiga et al., 2011]). On néglige également le flux
de chaleur par conduction Fcond . Durant le printemps et l’été, on considère que les flux de
surface contrôlent la valeur de la température en surface devant la conduction de la chaleur
à travers les couches de glace de la calotte [Larsen and Dahl-Jensen, 2000].
Le flux incident absorbé par la surface est dépendant de la contributions des flux d’insolation
directe Fsol (Eq. 5.7), du flux de diffusion du rayon de lumière dans l’atmosphère Fscat (Eq.
5.7) et du flux de rayonnement thermique de l’atmosphère chauffé par le Soleil FIR (Eq.
5.7). L’évaluation de ces trois paramètres est basée sur les travaux de Kieffer et al. [1977];
Appelbaum et al. [1993]; Aharonson and Schorghofer [2006] et sont résumés dans l’annexe
B de Appéré [2012] :
Fsol =
S0
D2SM
(1−a)(1− fatm)1/max(cosθsol ,0.04) cosαs (5.7)
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Fscat =
1
2
fscat
S0
D2SM
(1−a)sin2
(α
2
)
(5.8)
FIR = fIR
S0
D2SM
sin2
(α
2
)
cosθnoon (5.9)
Avec
– S0 = 588,842 W.m−2, la constante solaire martienne.
– DSM (m), la distance de Mars par rapport au Soleil (Eq. 2.9 - Section 2.2.3.1).
– fatm = fscat + fIR, le facteur d’extinction de l’atmosphère, c’est-à-dire la lumière incidente
qui n’atteint pas la surface. Elle dépend de la somme de la contribution de la lumière qui
est diffusée, fscat = 0,02 et de la contribution de la lumière qui est absorbée, fIR = 0,06
[Aharonson and Schorghofer, 2006]. Ces valeurs sont fortement dépendantes de la teneur
en poussière de l’atmosphère [Appelbaum et al., 1993].
– α (deg), la pente topographique locale et αs (deg), l’angle entre l’azimuth du Soleil et
l’azimuth de la pente. Pour cette étude nous les négligeons sur le plateau de Gemina
Lingula.
– θ (deg), l’angle d’incidence solaire calculé à la section 3.1.1.2 (Eq. 3.1). La valeur θnoon
correspond à la valeur de l’angle d’incidence à LT = 12 h.
– a, l’albédo bolométrique de la surface (Eq. 3.7 - Section 3.1.2.1). Sur le plateau de Ge-
mina Lingula, les valeurs de a en fonction de la saison sont extraites de Calvin and Titus
[2008]. À la fin du printemps la valeur de l’albédo diminue fortement (passant 0,50 à 0,35)
jusqu’au début de l’été (Ls 100◦) pour rester presque constant (≈ 0,35) jusqu’à la fin de
l’été.
Le flux de chaleur latente associé au changement de phase de la glace d’eau est dépendant
du flux massique m˙H2O et à la chaleur latente de sublimation Lsub (Eq. 2.3 - Section 2.1.1.2).
La valeur de flux massique m˙H2O peut-être déterminée soit grâce à l’équation de transport-
diffusion de la vapeur d’eau de notre modèle numérique (Eq. 4.20 - Section 4.1.3.2), soit par
la relation issue de la théorie de la cinétique des gaz (Eq. 2.4 - Section 2.1.1.2) [Paterson
and Cuffey, 1994; Ivanov and Muhleman, 2000; Dundas and Byrne, 2010]. Cette dernière
nécessite de déterminer la valeur du coefficient de transfert AB (Eq. 5.10) qui est générale-
ment fixée entre 0,002 et 0,004 [Ingersoll, 1970; Paterson and Cuffey, 1994] [Paterson and
Cuffey, 1994]. D’après nos paramètres (Tab. 5.2), le coefficient de transfert vaut AB ≈ 0,004.
AB =
κ2
ln(y/z0)2
(5.10)
Les résultats des deux méthodes de calculs du flux de chaleur latente sont comparés pour
une température et une humidité obtenues à Ls = 100◦ (Fig. 5.9). La valeur de FH2O calculée
par l’équation théorique 2.4 est de 0,58 W/m2 tandis que pour les mêmes conditions nous
estimons un flux de chaleur latente de 0,03 W/m2 soit environ un ordre de grandeur en-
dessous. Cet écart s’explique par le fait que nous ne prenons pas en compte la diffusivité
turbulente de la vapeur d’eau dans l’atmosphère contrairement à l’expression 2.4.
L’équation de bilan d’énergie est résolue pour une longitude solaire, une heure et une latitude
donnée permettant ainsi de déterminer la température d’équilibre des flux à un instant. Celle-ci
correspond à la température permettant de minimiser le bilan énergétique E (Flux entrants - Flux
sortants) (Eq. 2.1 - Section 2.1.1.2).
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Grandeurs dépendantes de la température : Le système étant considéré comme isotherme, les
grandeurs physiques dépendantes de la température sont calculées à la température de référence
imposée en entrée de chaque simulation numérique.
FIGURE 5.10 – (a) Évolution de la viscosité cinématique du CO2 ν (courbe verte) et du coefficient
de diffusion de la vapeur d’eau dans le CO2 DH2O,CO2 (courbe rouge) en fonction de la température
(Patm = 700 Pa). (b) Évolution de la viscosité cinématique ν (courbe verte) et du coefficient de
diffusion de la vapeur d’eau dans le CO2 DH2O,CO2 (courbe rouge) en fonction de la pression (Tw =
210 K).
– Viscosité dynamique de l’air martien ν (Eq. 5.11) [Crane, 1988] :
ν = 1,48×10−5 RTw
mCO2 patm
(
240+293,15
240+Tw
)(
Tw
293,15
) 3
2
(5.11)
– Diffusivité thermique DH2O,CO2 de la vapeur d’eau dans l’atmosphère de CO2 (Eq. 5.12)
[Boynton et al., 2002] :
DH2O,CO2 = DH2O/CO2
(
Tw
273,15
) 3
2
(
105
patm
)
(5.12)
Avec DH2O/CO2 = 1,39 × 10−5 m2.s−1.
– Chaleur latente de sublimation Lsub (Eq. 5.13) [Murphy and Koop, 2005] :
Lsub = 46782,5+35,8925Tw−0,07414T 2w +541,5exp
(
−
(
Tw
123,75
)2)
(5.13)
La chaleur latente de sublimation de la glace d’eau Lsub ne varie presque pas pour la gamme
de température considérée (150 K - 250 K). Nous considérons donc sa valeur comme constante
à 2,83 × 106 J/kg.
5.2.1.3 Vapeur d’eau
Gradient de concentration : Les flux de vapeur d’eau sont provoqués par un gradient de concen-
tration dans la couche limite entre l’interface glace-atmosphère et l’atmosphère à proximité de l’in-
terface. Juste au-dessus de l’interface, la concentration de la vapeur d’eau ρH2O,w est fixée par la
pression de saturation à la température de référence calculée par la loi thermodynamique établie
par Wagner et al. [2011] (Section 4.1.3.1). La pression est ensuite convertie en concentration par
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la loi des Gaz Parfaits (Eq. 4.16).
La pression partielle de la vapeur d’eau à proximité de la surface est définie comme une fonc-
tion de la colonne de vapeur d’eau précipitable dans l’atmosphère PR, de sa distribution exponen-
tielle dans cette colonne d’atmosphère de hauteur Ha et de la hauteur de condensation de la vapeur
dans l’atmosphère Hc (Eq. 5.14) [Schorghofer and Forget, 2012].
pH2O = gPRρl,H2O×
mCO2
mH2O
× 1
1− e−Hc/Ha (5.14)
Avec ρl,H2O la masse volumique de l’eau liquide et Ha, la hauteur de l’atmosphère martienne,
fixée à 10600 m [Pankine and Tamppari, 2015]. Hc correspond à la hauteur de condensation au-
delà de laquelle la teneur en vapeur d’eau est négligeable [Smith, 2002; Schorghofer and Forget,
2012]. Cette valeur évolue au cours de la saison (Fig. 5.11) et est importante pour déterminer la
colonne d’eau précipitable PR (Fig. 5.13 (a)) [Pankine and Tamppari, 2015].
La valeur de la colonne de vapeur d’eau précipitable PR est interpolée au cours de l’année
comme pour les valeurs de la température des données TES, par une combinaison de fonctions
gaussiennes (Fig. 5.9). Ainsi, soit la valeur de concentration de la vapeur dans l’atmosphère est
imposée, soit le modèle permet de calculer les flux en fonction de la longitude solaire Ls et permet
de prendre en compte l’évolution annuelle de la vapeur d’eau au-dessus de la calotte. Les données
sont choisies pour l’année martienne 26 uniquement, car la variabilité interannuelle des valeurs de
vapeur d’eau est relativement faible [Smith, 2002; Pankine et al., 2010].
La période de sublimation de la glace d’eau à la surface de la calotte s’étend de Ls = 95◦ à Ls =
147◦ [Richardson, 2002]. Bien que les données TES présentent des résultats cohérents avec celles
de l’instrument MAWD [Fedorova et al., 2010], il est avéré qu’elles ont tendance à surestimer
les concentrations de vapeur d’eau dans l’atmosphère [Fouchet et al., 2007; Pankine et al., 2009;
Pankine and Tamppari, 2015], notamment à cause de l’estimation de la hauteur de condensation Hc.
De plus, les données PR de la figure 5.9 correspondent à la moyenne des données TES acquises au-
dessus de la calotte polaire Nord de Mars entre 80◦ et 90◦ de latitude. Or la teneur en vapeur d’eau
de l’atmosphère à un instant donné n’est pas constante [Pankine et al., 2010]. Des valeurs un peu
plus élevées ou un peu plus faibles de la colonne de vapeur d’eau n’affectent pas significativement
l’étendue de la période de sublimation mais jouent sur la quantité de vapeur d’eau sublimée, en
particulier lorsque les vents sont intenses (Fig.5.12). Le taux de sublimation annuel est de l’ordre
de 0,3 mm pour un vent de 5 m/s, et de 0,6 mm pour un vent de 10 m/s (Fig.5.12 (b)).
Au sein du modèle numérique, lorsque la concentration de la vapeur d’eau dans l’atmosphère
atteint la pression de saturation à la température de référence Tw, on considère que la vapeur d’eau
se condense à la surface [Haberle and Jakosky, 1990]. Néanmoins, la condensation de la vapeur
d’eau peut également se produire dans l’atmosphère et former des nuages [Pearl et al., 2001; Wang
and Ingersoll, 2002; Neumann, 2003] mais nous négligeons ce processus dans le modèle.
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FIGURE 5.11 – Hauteur de condensation Hc de la vapeur d’eau pour l’année martienne 25 (trait
plein) et 26 (tirets) sur le site d’atterrissage du lander Phoenix [Pankine and Tamppari, 2015].
FIGURE 5.12 – (a) Évolution de la pression de saturation psat et de la pression partielle de vapeur
d’eau pH2O au-dessus de la calotte polaire Nord de Mars en fonction de la longitude solaire Ls
(◦), de la teneur en vapeur d’eau dans l’atmosphère PR (données TES - ligne rouge, données TES
auxquelles on retire 10µm.pr - ligne pointillée rouge et données TES auxquelles on ajoute 10µm.pr
- tirets rouges) et de la hauteur de condensation de l’eau dans l’atmosphère Hc/Ha (la courbe bleue
est calculée à partir des données d’abondance de la vapeur d’eau TES et un rapport de Hc/Ha
= 2. Ce rapport est de 1 pour les autres courbes). (b) Évolution du flux de vapeur d’eau m˙H2O
(kg.m2.s−1) au-dessus de la calotte polaire Nord de Mars en fonction de la longitude solaire Ls
(◦), de la teneur en vapeur d’eau dans l’atmosphère PR (données TES - ligne rouge, données TES
auxquelles on retire 10µm.pr - ligne pointillée rouge et données TES auxquelles on ajoute 10µm.pr
- tirets rouges) et de la vitesse du vent U∞ (m.s−1). Pour (a) et (b), le cadre gris délimite la période
de sublimation pour une teneur en vapeur d’eau obtenue à partir des données TES et un rapport
Hc/Ha = 1.
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Flottabilité de la vapeur d’eau dans l’air Martien : La vapeur d’eau est moins dense que le
fluide porteur composé de CO2 (mH2O < mCO2). De ce fait, des mouvements associés aux forces
de flotabilité peuvent s’initier [Ingersoll, 1970]. La comparaison de l’intensité de la convection
naturelle par rapport à la convection forcée atteste que pour les conditions de la calotte polaire
Nord de Mars la convection naturelle associée à la différence de masse des éléments en présence
est négligeable. En effet, pour une hauteur de couche limite dynamique de 100 m et une vitesse de
référence supérieure à 1 m/s le rapport Grm/Re2 est petit devant 1 (Fig. 5.13).
FIGURE 5.13 – Évaluation de l’influence de la convection naturelle (Nombre de Grashof mas-
sique Grm) par rapport à la convection forcée (Nombre de Reynolds Re2) en fonction de la vitesse
de référence U∞, de l’épaisseur de la couche limite δd et de l’abondance en vapeur d’eau dans
l’atmosphère martien PR (Tw = 220 K). Si Grm/Re2 > 1 alors la convection naturelle domine
l’écoulement, si Grm/Re2 < 1 alors la convection forcée domine l’écoulement.
5.2.2 Paramètres influant sur le flux de vapeur
5.2.2.1 Maillages et conditions
Les résultats présentés de cette section sont obtenus avec un maillage irrégulier et comparti-
menté (Fig. 4.13). La couche limite de vent est déterminée à partir de la loi 2.5 et est imposée en
condition dans tout le domaine (Fig. 5.14 (a), Tab. 5.2). On fait varier plusieurs paramètres (Tw,
U∞, z0, PR ...) afin d’observer leur influence sur la couche limite de concentration et d’estimer
l’ordre de grandeur des transferts de vapeur entre la surface de la calotte polaire Nord de Mars et
l’atmosphère (Fig. 5.14 (b)).
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FIGURE 5.14 – (a) Champ de vent imposé en condition d’entrée. Il est défini par une loi loga-
rithmique (Eq. 2.5) au sein d’un domaine numérique haut de 2 m et long de 3 m. (b) Exemple
de couche limite de concentration obtenue pour des conditions martiennes au sein d’un domaine
numérique haut de 2 m et long de 3 m. ρH2O,w le long de la frontière Γ1 déterminée à partir de
la pression de saturation (Γ1) et ρH2O,y (imposé le long des frontières Γ3 et Γ4 et en condition
d’entrée) suit une loi de distribution exponentielle (Eq. 4.17).
5.2.2.2 Température
Le processus de sublimation/condensation de la vapeur d’eau est fortement dépendant de la
température puisque c’est elle qui fixe le point de saturation. De plus, la relation qui lie ces deux
grandeurs est non linéaire (Fig. 2.25 (a) - Section 2.2.3.2). L’augmentation de la température fa-
vorise la sublimation (Fig. 5.15). En effet, une atmosphère plus chaude peut contenir davantage de
vapeur d’eau avant d’atteindre le point de saturation. Néanmoins, c’est un phénomène avec effet
de rétrocontrôle négatif. La sublimation de la vapeur d’eau participe au refroidissement de l’atmo-
sphère et de la surface. Or plus une atmosphère est froide et moins elle peut contenir de la vapeur
d’eau, ce qui favorise ainsi la recondensation de la vapeur d’eau [Bintanja, 2001]
FIGURE 5.15 – Influence de la vitesse de référence de l’écoulement U∞ et de la température de
référence Tw sur le coefficient de transfert de masse hm. PR = 1 µm.
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5.2.2.3 Vitesse du vent
La vitesse du vent participe à accélérer la vitesse d’injection de la vapeur d’eau dans l’air
martien hm (Fig. 5.15). Elle permet d’augmenter le transfert de masse en apportant un air moins
riche en vapeur d’eau au-dessus de la surface glacée.
5.2.2.4 Pression
FIGURE 5.16 – (a) Influence de la pression atmosphérique patm (Pa) sur le transfert de masse hm
(m/s) à U∞ = 5 m/s (noir) et 10 m/s (gris). Les simulations ont été réalisées pour une température
de référence Tw = 210 K, une rugosité aérodynamique z0 = 1 × 10−4 m et une colonne d’eau PR
= 1 µm.(b) Influence de la rugosité aérodynamique z0 (m) sur le transfert de masse hm (m/s) à U∞
= 5 m/s (noir) et 10 m/s (gris). Les simulations ont été réalisées pour une température de référence
Tw = 210 K, un pression Patm = 700 Pa et une colonne d’eau PR = 1 µm.
La pression à la surface de la planète Mars varie de 6 à 10 mbar environ [Tillman et al., 1993].
Cette variation est fortement liée aux cycles saisonniers et à la sublimation et à la condensation
du CO2 successivement durant les hivers polaires Nord et Sud. La variation de pression totale Patm
agit sur les flux massiques de telle sorte que la vitesse d’injection de la vapeur dans l’atmosphère
diminue quand la pression de CO2 augmente (Fig. 5.16 (a)). De plus, cet effet est amplifié avec la
vitesse de l’écoulement U∞ qui croît [Farahani and Lange, 2012].
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La variation de la pression totale provoque une faible variation de la concentration de la vapeur
d’eau dans la couche limite. Entre 600 Pa et 900 Pa, la concentration de la vapeur d’eau près de la
surface (y = 2 m) varie ainsi de moins de 1%. La diminution non négligeable du flux massique est
liée à la dépendance des termes de viscosité dynamique ν et de diffusivité DH2O,CO2 avec la pression
(Fig. 5.10 (b)). À basse pression, la viscosité de l’air martien diminue tandis que la diffusivité de la
vapeur d’eau dans le CO2 gazeux augmente fortement, ce qui favorise ainsi les transferts massiques
avec la surface.
5.2.2.5 Rugosité
Pour une hauteur de couche limite dynamique fixée (Tab. 5.2), la rugosité aérodynamique z0
provoque la diminution des flux de vapeur selon une relation quasi-logarithmique (Fig. 5.16 (b)).
L’augmentation de la rugosité provoque l’augmentation de la vitesse de fiction u∗ et ainsi la di-
minution du gradient de vitesse à proximité de la paroi. Cet effet est amplifié quand la vitesse
de l’écoulement U∞ augmente. Dans le cadre de la modélisation d’un écoulement turbulent, la
rugosité aérodynamique provoque une augmentation du facteur d’intensité de la turbulence. En
Antarctique, la variation de la rugosité entre faces des mégadunes favoriserait un dépôt de neige
plus important à l’aval qu’à l’amont, ce qui provoque leur migration [Dadic et al., 2013].
5.2.3 Transfert de masse le long d’une interface glace/atmosphère ondulée
L’étude des ondes de sédimentation martiennes atteste de processus d’interaction entre l’at-
mosphère et les processus de sublimation et de condensation. Afin d’évaluer l’influence de ces
paramètres sur l’évolution d’une morphologie, nous appliquons le modèle de transport-diffusion
pour étudier l’asymétrie des flux. Les simulations numériques sont réalisées pour un écoulement
avec une viscosité de l’air martien (ν = 1,53 × 10−3 m2.s−1) au-dessus d’une interface ondulée
dont on fait varier le rapport d’aspect. Dans cette étude ont fait varier deux paramètres, dans un
premier temps l’amplitude et dans un second temps le nombre d’onde. La réponse de la contrainte
de frottement τp et du flux de vapeur d’eau ˙mH2O à l’interface est étudiée. Ces grandeurs sont nor-
malisées (τn et m˙H2On) par leurs valeurs calculées pour des configurations similaires sur un lit plat
(Γ1 = droite).
5.2.3.1 Maillage et adimensionnement
Nous choisissons un maillage irrégulier avec un compartiment de mailles régulières proche de
la surface. Le bord inférieur Γ1 est une sinusoïde. À la surface de Mars, les formes dont on souhaite
caractériser la dynamique ont des échelles pluri-kilométriques. Il est donc nécessaire d’adimen-
sionner le problème numérique(Section 4.1.6). La longueur caractéristique choisie est l’inverse du
nombre d’onde k et la vitesse de référence U∞. Ces paramètres d’adimensionnement permettent de
conserver une taille de maille en accord avec les échelles typiques du problème (Section 4.2.5) et
un temps de convergence raisonnable.
Des simulations sont réalisées pour différentes longueurs d’onde λ (10, 50, 100, 500 m) et
rapports d’aspect AR (2‰, 1% et 2%). Dans un souci de stabilité et de temps de calcul, nous
limitons le nombre de crêtes à deux. Nous observons les valeurs de la contrainte normalisée τn et du
flux de vapeur d’eau normalisé m˙H2On entre les deux crêtes. Au-delà de 500 m de longueur d’onde
(soit un domaine numérique long de 1000 m) nous ne parvenons pas à maintenir la stabilité de
l’écoulement pendant le temps de convection. De nouveaux tests sur le maillage et les paramètres
d’adimensionnement doivent être effectués.
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5.2.3.2 Conditions initiales et aux limites
La rugosité aérodynamique de la glace à la surface de Mars est fixée à z0 = 1 × 10−4 m [Pa-
terson and Cuffey, 1994; van den Broeke and Bintanja, 1995] et nous choisissons une vitesse de
référence U∞ de 5 m/s. Un profil de vent logarithmique est imposé en condition d’entrée.
Les paramètres physiques de l’atmosphère et les valeurs de concentration de vapeur aux limites
sont calculées par le modèle pour une longitude solaire Ls donnée à partir des données TES (Fig.
5.9). Pour cette étude nous avons réalisé des simulations à Ls = 90◦ (période de condensation) et
Ls = 110◦ (période de sublimation) (Fig. 5.17).
La vapeur d’eau se diffuse dans le domaine numérique et le calcul numérique s’arrête lorsque la
couche limite de concentration satisfait la loi qui la lie à l’épaisseur de la couche limite dynamique
en fonction du nombre de Sc (Eq. 4.67 - Section 4.3.2.2).
Comme pour les simulations numériques réalisées dans les conditions de l’Antarctique, on
observe un effet de bord liée à la forme du profil de vitesse de type log en condition d’entrée.
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FIGURE 5.17 – Convection et diffusion de la vapeur d’eau dans une atmosphère de CO2 le long
d’une surface ondulée. La longueur d’onde λ des ondes est 10 m et le domaine mesure 2 m de
haut. (a) Simulations réalisées à Ls = 90◦. Champs de vitesse (haut), de concentration (milieu) et
flux (bas) dans le domaine numérique. (b) Simulations réalisées à Ls = 110◦. Champs de vitesse
(haut), de concentration (milieu) et flux (bas) dans le domaine numérique.
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5.2.3.3 Asymétrie des flux
Influence du rapport d’aspect AR (λ est fixé à 10 m) : Dans un premier temps, on teste l’in-
fluence de la forme de l’interface sur l’écoulement du fluide porteur et la diffusion du traceur. Elle
provoque la déformation de l’écoulement qui contrôle le champ de concentration et l’intensité des
flux de vapeur a proximité de la surface (Fig. 5.17).
FIGURE 5.18 – Évolution de la contrainte pariétale normalisée τn (bleu) et du flux normalisé m˙H2On
(rouge) le long d’une topographie ondulée pour différents rapports d’aspect à Ls = 90◦ (a) et à Ls =
110◦ (b). Les valeurs obtenues à l’interface ondulée sont normalisées à leurs valeurs sur une surface
plane. L’axe horizontal est normalisé par la longueur d’onde choisie, λ = 10 m. La longueur d’onde
est fixe pour les rapports d’aspect 2% (haut), 1% (milieu) et 2‰(bas). Les traits pleins indiquent la
position du maximum de contrainte de friction (bleu) et du maximum de flux (rouge). Les pointillés
indiquent le point de décollement et la zone de recollement est marquée par des tirets. Les traits
noirs marquent la position de la crête centré à 0◦ et des creux à 180◦ (creux amont) et -180◦ (creux
aval) (Fig. 5.19 (a)).
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• Rapport d’aspect de 2% (Fig. 5.18 (a - haut) et (b - haut)) :
Pour ce rapport amplitude/longueur d’onde, l’écoulement subit un décollement à l’aval de la
crête (273,6◦ (a) et 267◦ (b)) et recolle sur la face amont de la crête suivante (160◦ (Fig. 5.18 (a)) et
172,8◦ (Fig. 5.18 (b))). Comme observé pour les petites ripples en Antarctique (Section 5.1.3), la
contrainte de frottement pariétale dans la zone de décollement est faible et relativement constante
tandis que le maximum de contrainte est bien marqué. Ce dernier se produit à l’amont de la crête
avec un déphasage d’environ 37,5◦ (Fig. 5.18 (a) et (b)).
Le profil de flux de vapeur à l’interface est également déphasé vers l’amont de 54,36◦ (Fig.
5.18 (a)) et 50,4◦ (Fig. 5.18 (b)). Le maximum de flux de vapeur n’est pas strictement corrélé
au maximum de contrainte de frottement pariétale mais se produit légèrement à l’aval du point
de recollement avec un écart suffisamment important pour ne pas être lié à une incertitude sur
le maillage. Thorsness and Hanratty [1979a] observent également des écarts entre les maxima de
contrainte et de flux dans leurs calculs. De plus, on note que le minimum de flux se produit à l’aval
du point de décollement et que le recollement de l’écoulement n’affecte pas significativement la
distribution de la vapeur à l’interface.
Le comportement est similaire pour une période de condensation (Fig. 5.18 (a)) et pour une pé-
riode de sublimation (Fig. 5.18 (b)). La variation de viscosité due à la température (Eq. 5.11) entre
les deux simulations n’affecte pas significativement la valeur du déphasage entre la contrainte de
frottement et la crête mais seulement les valeurs absolues de la contrainte pariétale et du flux de
vapeur.
• Rapport d’aspect de 1% (Fig. 5.18 (a - milieu) et (b - milieu)) :
Dans la simulation avec un rapport d’aspect de 1%, la réponse de l’écoulement est linéaire. Les
minima et maxima des paramètres de contrainte de frottement et de flux de vapeur oscillent avec
la même amplitude au-dessus des creux et des crêtes. Le déphasage de la contrainte de frottement
se produit vers l’amont (41,7◦ (Fig. 5.18 (a)) et (Fig. 5.18 (b)) et le maximum de flux se produit à
l’amont du maximum de la contrainte (50,40◦ (Fig. 5.18 (a)) et 48,6◦ (Fig. 5.18 (b)).
• Rapport d’aspect de 2‰(Fig. 5.18 (a - bas) et (b - bas)) :
Le déphasage de la contrainte de frottement se produit vers l’amont (37,4◦ Fig. 5.18 (a) et Fig.
5.18 (b)) et le maximum de flux se produit en avance de la contrainte (54,3◦ Fig. 5.18 (a) et 50,4◦
Fig. 5.18 (b)).
L’analyse est la même que pour le rapport d’aspect à 1%. La contrainte et le flux répondent
linéairement à l’ondulation de l’interface mais les amplitudes de la contrainte et du flux sont plus
faible pour un rapport d’aspect de 1%. Sur ces interface très faiblement ondulée (proche d’un lit
plat) on observe tout de même une variation d’amplitude de la contrainte pariétale de l’ordre de
10% par rapport à un lit plat.
• Synthèse :
Pour une longueur d’onde de 10 m, on observe des non linéarités pour un rapport d’aspect de
2% et un comportement linéaire pour les rapports d’aspect à 1% et 2‰. Pour l’ensemble de ces
configurations, les déphasages de la contrainte maximale de frottement τn et du maximum de flux
m˙H2On se produisent vers l’amont. De plus, le maximum de flux se produit systématiquement lé-
gèrement à l’amont de la contrainte de frottement maximale. La variation du rapport d’aspect dans
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un cas linéaire n’affecte que la valeur absolue des contraintes et du flux de vapeur à l’interface.
Les résultats obtenus sont similaires que ce soit pour une simulation réalisée en période de
condensation (Ls = 90◦) ou en période de sublimation (Ls = 110◦), c’est-à-dire que le maximum de
flux se produit à proximité immédiate du maximum de contrainte. Ainsi en période de condensation
l’accumulation est maximale au niveau de la contrainte de frottement maximale et en période de
sublimation l’ablation est maximale au niveau de la contrainte de frottement maximale.
Pour les différentes configurations testées (et les différents gradients de concentration), on
n’observe jamais de coexistence de la sublimation et de la condensation. Cela signifie que pour
les paramètres définis, lorsqu’un système est en période de sublimation, l’ensemble de la surface
subit une ablation et lorsqu’il est en période de condensation l’ensemble de la surface est le siège
d’une accumulation.
Influence du nombre d’onde k : La distribution des contraintes exercées par l’écoulement sur
une interface ondulée est dépendante du nombre d’onde k [Thorsness and Hanratty, 1979a; Charru
et al., 2013]. Afin de tester la réponse de notre modèle à la variation de ce paramètre, nous réa-
lisons une série de simulations avec un rapport d’aspect AR fixe à 2‰, caractéristique des petites
ondes de sédimentation à la surface de la calotte polaire martienne. Les simulations sont réalisées
pour les propriétés du fluide et la teneur en vapeur d’eau obtenus à Ls = 110◦ (Fig. 5.9) et une
vitesse de référence U∞ de 5 m/s. Les longueurs d’ondes testées sont 10 m, 50 m, 100 m et 500 m.
Nous n’avons malheureusement pas pu aller au-delà, jusqu’à la longueur d’onde des petites ondes
martiennes (λ = 10 km) car les solutions des calculs n’étaient pas stables.
FIGURE 5.19 – Évolution de l’angle de phase ∆θ de la contrainte pariétale normalisée τn (points
noirs) et du flux de vapeur d’eau normalisé m˙H2On (cercles gris) en fonction du nombre de Reynolds
Rek basé sur le nombre d’onde k (Eq. 5.1).
Les figures 5.6 et 5.19 résument les déphasages ∆θ obtenus pour la contrainte de friction et le
flux de vapeur.
Pour les propriétés de l’écoulement choisi, à une longueur d’onde de 10 m on observe un
déphasage vers l’amont. Le déphasage de la contrainte et du flux migre sur la face aval pour des
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longueurs d’ondes supérieures à 20 m environ. Nous ne sommes pas en mesure d’observer si
les maxima de ces paramètres vont rester sur la face aval de la crête ou s’ils vont migrer sur
la face amont de l’arrête suivante pour des longueurs d’ondes plus grandes. L’évolution de la
position du maximum de flux semble suivre une loi logarithmique pour les points de mesure. Si on
extrapole cette loi à une longueur d’onde de 10 km (Rek = 3,56 × 105 - caractéristique des petites
ondes de sédimentation martiennes), on obtient une valeur de déphasage de l’ordre de -260◦ sur
la face amont (Fig. 5.2). Néanmoins, le comportement du déphasage pour des longueurs d’ondes
supérieures à 500 m peut évoluer d’une manière différente (Fig. 5.6) [Thorsness and Hanratty,
1979a]. Cette évolution doit être confirmée par d’autres points de mesure.
Les valeurs du déphasage de la contrainte de frottement à des longueurs d’ondes de 10, 50,
100 et 500 m sont comparées avec les résultats de calculs issus de Thorsness and Hanratty [1979a]
(Fig. 5.6). Avec notre modèle, pour une longueur d’onde de 10 m, le déphasage de la contrainte est
de 43,25◦ alors que Thorsness and Hanratty [1979a] obtiennent, pour un nombre de Rek de 355,
une valeur du déphasage d’environ 70◦. L’écart est important entre les deux valeurs. Comment
peut-on expliquer cet écart ? Il est peut-être lié à la déformation de la couche limite à proximité de
l’interface qui affecte les gradients de vitesse à l’interface ? Les conditions d’entrée de notre modèle
et de celui de Thorsness and Hanratty [1979a] ne sont peut-être pas strictement les mêmes ? De
plus, le nombre de Rek considéré à une longueur d’onde de 10 m se situe dans la zone de transition
entre le régime laminaire et le régime turbulent. Dans ce cas, il n’est peut être plus possible de
résoudre correctement la valeur du déphasage de l’écoulement avec une résolution des équations
de la dynamique laminaire.
Pour des longueurs d’ondes plus grandes, les résultats ont un comportement singulier. En effet,
les modèles de stabilité linéaire [Thorsness and Hanratty, 1979a; Charru et al., 2013] prédisent
généralement un déphasage vers l’amont de la crête, de la contrainte de frottement en fonction
de Rek (Fig. 5.6). Or nous observons une forte migration du maximum des contraintes sur la face
aval (Fig. 5.6 et 5.19). Est-ce que ce déphasage est lié à la re-laminarisation de la couche limite
turbulente ? Pour les longueurs d’ondes 50, 100 et 500 m (Rek = 1,77 × 103, 3,55 × 103 et 1,77 ×
104 respectivement), le régime est turbulent (Rek > 500). Est-ce que l’absence de la prise en compte
de la turbulence provoque ce déphasage ? Quels paramètres peuvent provoquer un déphasage aval
de la contrainte de frottement et de flux de vapeur d’eau ?
L’évolution du déphasage de la contrainte de frottement et du flux de vapeur d’eau en fonction
de Rek n’est pas encore bien comprise et les phénomènes qui peuvent être à son origine seront
détaillés dans la discussion finale (Chapitre 6).
5.2.4 Conclusion
Les conditions qui règnent à la surface de la calotte polaire Nord de Mars (vitesse de vent,
température, viscosité de l’atmosphère, vapeur d’eau, faible convection naturelle) nous permettent
d’appliquer notre modèle de transport-diffusion.
L’augmentation de la température en été favorise la sublimation de la glace d’eau et les flux
de surface sont d’autant plus intenses que la vitesse de référence U∞ est élevée. L’augmentation
de la pression totale inhibe les processus de diffusion de la vapeur d’eau dans l’atmosphère. Enfin,
l’augmentation de la rugosité aérodynamique participe à ralentir le fluide et à diminuer le transfert
de masse à la surface.
L’analyse de la contrainte de frottement et de la répartition des flux le long d’une topographie
ondulée à la surface de la calotte polaire Nord de Mars révèle que le maximum de flux de vapeur
d’eau se produit approximativement au niveau du maximum de contrainte de frottement. Ceci est
valable aussi bien pour un flux de sublimation que pour un flux de condensation. De plus, on n’ob-
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serve jamais la coexistence des deux phénomènes au sein d’une même simulation (comportement
analogue à celui que nous avons observé à la section 5.1.3 pour les ripples en Antarctique).
Sous l’influence de l’ondulation topographique, le vent subit des déformations qui sont fonc-
tions de la viscosité du fluide, de la vitesse de frottement et de la longueur d’onde (Eq. 5.1). Ainsi,
l’ondulation topographique peut potentiellement subir un maximum de contrainte à l’amont ou à
l’aval de sa crête.
Notre modèle nécessite des développements et de nouveaux tests pour s’assurer de sa fiabilité.
En effet, le comportement de nos résultats est différent des modèles de stabilité linéaire (Fig. 5.6).
De plus, pour l’étude des flux au-dessus d’ondes topographiques de grande longueur d’onde, il est
nécessaire d’utiliser un modèle de turbulence. La re-laminarisation de l’écoulement doit probable-
ment avoir des conséquences sur la contrainte pariétale τp et probablement sur les positions des
maxima de contrainte et de flux le long des ondulations.
5.3 Expériences en soufflerie atmosphérique
L’influence d’un écoulement sur le transfert de masse d’un objet capable de sublimer peut éga-
lement être étudiée expérimentalement. Afin de compléter notre étude numérique, nous avons donc
effectué des expériences préliminaires en soufflerie atmosphérique en collaboration avec Laurent
Perret, Thibaud Piquet et Dominique Gaudin du Laboratoire de recherche en Hydrodynamique,
Énergétique et Environnement Atmosphérique (LHEEA - ECN (Nantes)). Le but de ces expé-
riences est l’observation en temps réel de l’évolution de la forme d’un modèle capable de sublimer
à pression et température terrestres sous l’influence d’un écoulement turbulent.
5.3.1 Dispositif expérimental
La veine de la soufflerie mesure 20 mètres de long pour une section de 2 m × 2 m (Fig. 5.20
(a)). Une turbine produit l’écoulement à l’intérieur de la veine par une aspiration de l’air ambiant.
Le circuit d’air est ouvert ce qui ne permet pas de contrôler la pression, la température et l’humi-
dité à l’intérieur (conditions ambiantes). Le régime d’écoulement est contraint et assure le maintien
d’une couche turbulente établie dans le canal tout au long des expériences. Cette soufflerie est des-
tinée à l’étude des écoulements en géométrie complexe et des champs de vitesses instantanées
grâce à un système de PIV (Particle Image Velocimetry) [Perret, 2009]. Nous n’avons pas eu l’oc-
casion de réaliser des mesures de l’écoulement par cette méthode optique mais nous avons utilisé
le dispositif associé, c’est-à-dire que notre modèle est éclairé par une nappe laser placée sur la
paroi supérieure de la soufflerie et le suivi de la morphologie du modèle s’effectue par des caméras
situées à l’extérieur de la veine (Fig. 5.20 (b)).
Le matériau choisi comme analogue à la glace d’eau qui sublime à la surface des calottes
(martienne et antarctique) est la glace carbonique (glace de CO2). Pour les expériences, le fluide
porteur b est l’air nantais tandis que le CO2 gazeux est l’espèce traceur a. Ce matériau sublime
à partir d’une température de -78◦C dans l’air à 1 bar (Fig. 2.25 (b) - Section 2.2.3.2). Dans les
conditions de notre expérience (T ≈ 20◦C) on ne peut donc étudier que la sublimation de la glace
carbonique et pas sa condensation. Les blocs de glace, d’une taille standard (≈ 30 cm × 20 × 15
cm), sont taillés selon la géométrie souhaitée et placés au centre de la veine. Dans la mesure du
possible nous avons essayé de réaliser des structures suffisamment larges par rapport à la section
de la veine (2 m) afin de limiter les effets de bord. Généralement la hauteur du modèle de glace
carbonique est d’une dizaine de centimètres.
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FIGURE 5.20 – (a) Soufflerie atmosphérique du LHEEA située à l’Ecole Centrale de Nantes. La
soufflerie mesure 20 m de long pour une section de 2 m. (b) Schéma du dispositif expérimental.
La vitesse de l’écoulement à l’intérieur de la veine de la soufflerie est mesurée à l’aide d’un
tube de Pitot (mesure de la vitesse à partir de la mesure de différence de pression - loi de Bernoulli).
Lors des séances expérimentales, la vitesse de l’écoulement turbulent est de l’ordre de 6 m/s.
FIGURE 5.21 – Dispositif expérimental à l’intérieur de la veine de la soufflerie.
Les environnements, martien et terrestre, présentent de grandes différences. En effet, les ca-
ractéristiques principales de l’atmosphère (composition, pression, masse volumique et viscosité)
varient de plusieurs ordres de grandeur (Tab. 5.3). Les critères de similitude (Section 4.1.6) per-
mettent d’établir des points de comparaison entre les processus physiques qui se produisent au
sein d’un modèle expérimental et les observations en milieu naturel, ceci malgré l’apparente dis-
semblance des environnements. Le régime d’écoulement (nombre de Reynolds de couche limite
dynamique Reδd ) appartient à une gamme de régime turbulent pour les trois environnements. Ainsi,
les interactions physiques avec la surface glacée vont être de même nature. De plus, le nombre de
Schmidt Sc est du même ordre de grandeur pour notre modèle expérimental et les surfaces gla-
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cées antarctiques et martiennes. Ceci signifie que le rapport entre la quantité de mouvement et la
diffusion massique est comparable pour ces trois environnements. En revanche, si l’intensité des
flux massiques turbulents (nombre de Sherwood Sh) sont comparables entre le modèle analogique
et la sublimation de la glace à la surface de Mars, elle l’est moins avec les échanges à la surface
de la calotte polaire antarctique. Néanmoins, l’incertitude sur le choix de la longueur caractéris-
tique L est grande et affecte considérablement la valeur de Sh. L’idéal serait de considérer une
longueur d’échange entre la surface glacée et l’atmosphère mais celle-ci est difficile à définir pour
les milieux naturels. A défaut nous avons choisi la hauteur de couche limite qui est connue pour
chaque cas. Le dispositif expérimental choisi permet de respecter une analogie acceptable pour les
paramètres d’observation de notre étude.
Paramètres Symboles Modèle Antarctique Marset unités Expérimental
Température T (K) 293 260 220
Pression
atmosphérique
P (bar) 1 1
7 × 10−3 (×
0,03)
Masse volumique de
l’atmosphère
ρ (kg.m−3) 1,20 1,34 1,66 × 10
−2
(× 0,01)
Viscosité
cinématique de
l’atmosphère
ν × 10−4
(m2.s−1)
0,153 0,171 6,62 (× 50)
Masse volumique de
la glace
ρs,a (kg.m−3) 1562 (CO2) 917 (H2O) 917 (H2O)
Coefficient de
diffusion
Da,b × 10−5
(m2.s−13)
1,54 2,06 (× 2) 154 (× 100)
Vitesse du vent u (m.s−1) 6 6 6
Hauteur de couche
limite
δd (m) 1 70 100
Reynolds de couche
limite
Reδd × 105 3,93 246 (× 60) 9,06 (× 2,3)
Nombre de Schmidt Sc 1,00 0,83 (×0,8) 0,43 (×0,4)
Nombre de
Sherwood
Sh 6,35 × 102 2,84 × 10
4 (×
50)
1,63 × 103 (×
6,5)
TABLE 5.3 – Grandeurs caractéristiques des expériences en soufflerie atmosphérique au LHEEA,
en Antarctique et sur la calotte polaire Nord de Mars. Les coefficients multiplicateurs corres-
pondent au rapport entre la valeur respectivement en Antarctique ou sur Mars et celle calculée
pour le dispositif expérimental. Les caractéristiques de l’atmosphère terrestre sont issues de Lide
[2004]. Le coefficient de diffusion du CO2 gazeux dans l’air à une température est donné par Mass-
man [1998]. Les valeurs de Sh sont déduites des résultats expérimentaux obtenus pour la vitesse de
sublimation de la glace carbonique (à u = 6 m/s) (Fig. 5.22) pour le modèle expérimental et de la
relation théorique du nombre de Sh turbulent Sh = 0,037Re0,8Sc1/3 [Bianch et al., 2004] pour les
environnements terrestres et martiens.
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5.3.2 Expériences
5.3.2.1 Vitesse de sublimation de la glace carbonique
L’influence de la vitesse du vent sur le taux de sublimation de la glace de CO2 est obtenue
simplement par la mesure de la perte de masse de la glace carbonique au cours du temps grâce à
une balance placée dans la soufflerie atmosphérique et en dehors (u = 0 m/s) (Fig. 5.22 (a)). Sans
convection forcée le transfert de masse du CO2 solide vers sa phase gazeuse se produit principale-
ment par diffusion pure à une vitesse d’environ 5 mm/h (Fig. 5.22 (b)). En effet, les mouvements
de matière par convection naturelle doivent être faibles car ; (1) l’air en contact avec la surface à
-78◦C est plus froid (donc plus dense) que l’air ambiant (à 20◦ C) et (2) la masse molaire du CO2
(mc = 44,01 g.mol−1) est supérieure à celle de l’air (mair = 28,964 g.mol−1 [Lide, 2004]).
FIGURE 5.22 – (a) Taux de perte de masse (%) de glace carbonique en fonction du temps. (b)
Vitesse de sublimation (mm/h) de la glace carbonique dans l’air terrestre (à 20◦C) en fonction de
la vitesse moyenne Umoy dans la soufflerie atmosphérique.
Le vent augmente évidemment le taux de sublimation de la glace carbonique (Fig. 5.22 (b)).
Pour une vitesse d’écoulement dans la veine qui augmente de 3 m/s, le taux de sublimation aug-
mente d’environ 5 mm/h. Étant donné que nous avons peu de points de mesures, nous ne pouvons
pas conclure sur une loi systématique entre ces deux paramètres pour la sublimation du CO2 dans
l’air terrestre. Néanmoins, les valeurs de Sh calculées à partir de la vitesse de sublimation de la
glace carbonique (Fig. 5.22 (b)) sont cohérentes avec les valeurs théoriques de transfert de masse
dans un canal rectangulaire (Sh = 0,246Re0,61Sc0,35 - écoulement turbulent [Padet, 2005]). Soit
pour pour u = 6 m/s, la valeur expérimentale (Sh = 254) et la valeur théorique (Sh = 635) sont du
même ordre de grandeur.
5.3.2.2 Évolution morphologique
La combinaison d’un écoulement et de la sublimation d’une surface glacée produit générale-
ment des formes asymétriques (Fig. 3.39 - Section 3.3.2.3). Des blocs de glace carbonique avec
des géométries symétriques (carré, triangle, lit plat avec encoche) sont placés dans la veine et
l’évolution de leurs morphologies est observée grâce au système optique installé dans la soufflerie.
Pour toutes les configurations testées, la forme symétrique à l’instant initial t0 évolue vers une
forme asymétrique quelques heures plus tard à t ′ (Fig. 5.23). L’aspect de la face amont s’adoucit
significativement tandis que la face sous le vent conserve une surface plus angulaire. Dans cet
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exemple de sublimation pure, les flux massiques de CO2 gazeux sont plus importants à l’amont de
la crête des objets de glace carbonique qu’à l’aval. En effet, pour l’expérience présentée à la figure
5.23, le maximum d’écart de récession de la glace entre l’amont et l’aval de l’objet est de l’ordre
de 25%.
FIGURE 5.23 – Évolution de la forme des blocs de glace carbonique soumis à un écoulement (u≈
6 m/s). Les blocs de CO2 forment initialement une surface plane d’environ 1 m2 avec des encoches
(jointures des blocs) tout les 15 cm (Fig. 5.21). (a) Instant t0. (b) Instant t ′ = t0 + 4h.
5.3.2.3 Perturbation d’un lit plat
La combinaison de la sublimation et d’un écoulement conditionne l’évolution de la forme d’une
surface glacée. Ces deux facteurs physiques peuvent-ils également initier des formes à partir d’une
surface plane ? C’est le but du dispositif expérimental présenté sur les figures 5.24 et 5.25.
FIGURE 5.24 – Schéma du dispositif expérimental. L’élément bleu correspond à la glace carbo-
nique au-dessus de laquelle l’écoulement turbulent s’écoule de la gauche vers la droite. La rampe
est inclinée à 10◦ et forme une marche d’environ 1 cm à son sommet qui permet de créer une
perturbation de l’écoulement à l’aval sur la surface plane de glace. La plateforme de glace mesure
environ 1 m de long.
Nous disposons au centre de la veine plusieurs blocs de glace carbonique pour former une sur-
face plane. En amont, nous plaçons une rampe de glace carbonique d’une pente de 10◦. Afin de
créer une topographie, il est nécessaire de perturber l’écoulement à l’amont de notre zone d’obser-
vation. Nous créons une petite marche d’environ 1 cm qui provoque le décollement de la couche
limite et une perturbation de l’écoulement à aval (Fig. 5.25 (a) et (b)).
La marche au sommet de la rampe engendre un décollement de la couche limite turbulente puis
un rattachement de l’écoulement sur la surface plane. Á l’aval du rattachement, la perturbation de
l’écoulement initie la création d’ondulations qui se développent à la surface de la glace carbonique
(Fig. 5.25 (c) et (d)). Elles sont espacées d’environ 6 cm et leurs amplitudes sont inférieures au
centimètre. Sur la figure 5.25 (c), on remarque que la surface de glace carbonique est recouverte de
givre d’eau. La vapeur d’eau contenue dans l’atmosphère condense en effet à la surface de la glace
carbonique très froide. C’est un effet qui n’est pas contrôlable puisque l’on ne peut pas imposer
les conditions P/T à l’intérieur de la soufflerie atmosphérique. La condensation de la vapeur d’eau
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s’observe préférentiellement sur les pentes face au vent et ralentit le taux de sublimation de la glace
carbonique lorsqu’elle est recouverte.
En perturbant l’écoulement en amont d’un lit plat, on parvient donc à créer expérimentalement
une topographie par sublimation (du CO2) et condensation (de H2O), sans transport de particules.
On ne sait pas si le résultat est similaire pour la sublimation de la glace carbonique seule.
FIGURE 5.25 – (a) Modèle de glace carbonique à l’instant t0. (b) Marche de 1 cm en haut de la
rampe pour perturber l’écoulement. (c) Modèle de glace carbonique à l’instant t ′= t0 + 4h. Du givre
d’eau recouvre la surface de glace carbonique. (d) Ondulations à la surface de la glace carbonique
(retrait du givre d’eau).
5.3.3 Conclusion
Les expériences menées constituent une première approche qu’il convient de développer. Elles
nous ont néanmoins permis la mesure du taux de sublimation de la glace carbonique dans l’air,
l’observation de l’évolution de la morphologie de la glace qui sublime et la génération d’ondula-
tions sur une surface de glace plane sous l’effet de l’écoulement (sans insolation car les parois de
la soufflerie sont calfeutrées).
L’évaluation expérimentale des flux massiques en fonction de la vitesse du vent a été réalisée
en soufflerie atmosphérique pour la sublimation [Neumann et al., 2009] et la condensation [Cheng
and Wu, 2003; Kandula, 2011] de la glace d’eau en conditions terrestres et pour la sublimation de
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la glace d’eau [Chittenden et al., 2008] et de la glace de CO2 dans une enceinte martienne [Black-
burn et al., 2010]. Une étude d’observation de l’évolution de la morphologie de glace qui sublime
comparable à celle présentée à la section 5.3.2.2 a été réalisée par [Séjourné, 2011]. En revanche,
je n’ai recensé dans la littérature aucune expérience en soufflerie visant à créer une topographie à
la surface de glace qui sublime. Généralement les dispositifs expérimentaux qui visent à étudier le
développement de formes sur la glace impliquent un écoulement d’eau liquide à sa surface [Thors-
ness and Hanratty, 1979a,b; Gilpin et al., 1980; Yokokawa et al., 2013].
Afin d’améliorer le protocole expérimental, il serait nécessaire de prévenir la condensation du
givre d’eau afin d’étudier le processus de sublimation uniquement. Cette condition apparaît difficile
à appliquer dans la soufflerie du LHEEA étant donné que le circuit est ouvert (Fig. 5.20 (a)). L’étude
expérimentale de l’influence de la condensation d’une espèce sur l’évolution morphologique est
également un aspect du transfert de masse qui est peu étudié [Thorsness and Hanratty, 1979b],
en particulier pour un écoulement d’air. De plus, la taille standard des blocs de glace carbonique
du commerce empêche d’avoir une surface parfaitement plane (joint de bloc) et qui recouvre la
largeur de la veine afin d’éviter les effets de bord (Fig. 5.23). Enfin, l’utilisation du système de
PIV apporterait des informations précieuses sur le champ de vitesse instantané en fonction de
l’évolution morphologique du modèle de glace. Néanmoins, ce système est extrêmement sensible
à la nature du matériau et le mouvement de l’interface peut parasiter les enregistrements. Dans
un premier temps, l’analyse du champ de vitesse pourrait donc s’effectuer sur une maquette fixe
(bois).
5.4 Conclusion
Le modèle numérique de transport-diffusion que nous avons développé est pertinent pour
l’étude des interactions entre le fluide porteur b, le traceur a et la topographie de l’interface.
L’estimation de la contrainte de frottement pariétale sur des interfaces ondulées révèle que le
modèle reproduit bien la réponse linéaire de l’écoulement en présence d’une topographie ondulée
pour les deux cas que nous avons traités : les ripples de glace en Antarctique et des ondulations
topographiques sur Mars. L’augmentation du rapport d’aspect de l’ondulation au-dessus d’une va-
leur seuil provoque la création de non-linéarités (décollements de l’écoulement) qui sont également
bien prises en compte par le modèle. Néanmoins, il s’avère que pour une configuration avec une
viscosité faible (cas d’une viscosité ν = 1,53 × 10−5 m2.s−1), les résultats des simulations nu-
mériques présentent des comportement que l’on ne sait pas expliquer. Les échelles typiques du
problème ne sont pas respectées avec cette faible viscosité et ceci peut entraîner des instabilités
numériques (Section 4.2.5).
La position du maximum de flux de vapeur d’eau coïncide presque avec la position du maxi-
mum de contrainte de frottement à la paroi. La corrélation entre ces deux phénomènes est grande
et l’écoulement va fortement influencer l’évolution de la forme de la surface topographique. Ces
deux quantités présentent généralement un déphasage par rapport à l’ondulation topographique. La
valeur de ce déphasage est fonction du nombre de Reynolds de nombre d’onde Rek (qui dépend
de la vitesse de frottement u∗, de la viscosité du fluide ν et du nombre d’onde k). L’influence de
la surface topographique sur l’écoulement implique nécessairement une asymétrie de l’intensité
du transfert de masse à l’interface. Pour les deux cas traités sur Terre et Mars, on observe que le
déphasage se produit à l’amont de la crête de l’onde topographique pour des valeurs de Rek appar-
tenant au régime laminaire (Rek < 500). Au-delà, on observe un déphasage vers l’aval.
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En Antarctique, les ripples de glace se développent à la surface des zones de glace bleue dans
un contexte de sublimation et sous l’influence du vent. Elles subissent une ablation continue mais
qui est plus intense sur la face amont que sur la face aval. Ceci provoque une migration dans le sens
du vent des morphologies. Néanmoins, contrairement aux observations [Bintanja, 2001] nous ne
prédisons pas de croissance de ces objets. Ceci peut s’expliquer soit par une mauvaise prédiction
de la position du déphasage de la contrainte et des flux, soit que des facteurs autres que le vent et
le transfert de masse sont impliqués dans leur dynamique (par exemple l’insolation).
Les modélisations numériques s’attachent à étudier l’influence de l’écoulement et des transferts
de masse sur une morphologie établie et non pas à l’initiation de celle-ci. Des expériences préli-
minaires en soufflerie atmosphérique ont permis de visualiser l’émergence d’onde sur une surface
capable de sublimer. Ces morphologies se créent à l’aval d’une perturbation de l’écoulement. La
condensation d’une couche de glace d’eau à la surface de la glace carbonique qui sublime perturbe
l’observation d’une éventuelle migration des structures formées.
L’application du modèle numérique de transport-diffusion à des cas "naturels" est préliminaire.
Ainsi nous devons encore explorer les gammes de Rek et différents rapports d’aspect AR pour s’as-
surer de la fiabilité du modèle. En effet, certains comportements ne sont pas encore bien compris
comme par exemple la migration à l’aval du maximum de contrainte de frottement. L’absence d’un
modèle de turbulence abouti est un réel manque pour la pertinence des simulations et l’estimation
de la position des maxima de flux. En particulier pour l’étude des ondulations à la surface de Mars
puisque le nombre de Rek va être élevé pour les grandes longueurs d’ondes, telles que les petites
ondes de sédimentation martiennes.
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Chapitre 6
Discussion et conclusion
Au cours de cette thèse, j’ai mené une étude visant à explorer la réponse morphologique d’une
surface de glace sujette au transfert de masse par sublimation et condensation. Celle-ci est basée
sur deux approches différentes :
– La première, implique une étude morphologique et spectroscopique de la calotte polaire
Nord de Mars et en particulier l’observation et la description d’ondes de sédimentation.
Les conditions climatiques à la surface de la calotte polaire Nord de Mars appuient l’idée
que la dynamique des ondes est contrôlée par l’action combinée du vent et de la sublima-
tion/condensation de la glace.
– Dans un second temps, j’ai étudié numériquement les échanges gazeux qui se produisent
à une interface de glace capable de sublimer et de condenser. Il s’avère que le vent et la
surface topographique contraignent fortement les processus de transfert de masse et donc les
processus d’accumulation et d’ablation de la glace.
Afin de proposer un modèle de dynamique d’onde de sédimentation à la surface des glaciers,
les résultats obtenus pour ces deux études sont mis en commun et discutés dans ce chapitre.
Dans un premier temps je rappellerai les principaux résultats obtenus pour l’approche observa-
tionnelle d’une part et l’approche numérique d’autre part. Ces résultats me permettent de proposer
un modèle de migration d’onde de glace par l’action couplée du vent et du changement de phase.
Je discuterai ensuite de l’implication de ce modèle pour la migration des petites ondes de sédimen-
tation à la surface de la calotte polaire Nord et Mars. Puis j’évaluerai les domaines d’application du
modèle numérique et les développements nécessaires à son amélioration. À la surface de la calotte
polaire Nord de Mars, on observe de nombreux objets dont la formation est attribuée à l’action cou-
plée du vent et du changement de phase de la glace. Quelles sont les conditions nécessaires pour
observer l’émergence de ces structures et quel lien peut-on établir entre celles-ci ? Enfin, dans la
dernière section je conclurai sur l’ensemble de ce travail de thèse et je présenterai les perspectives
ouvertes par cette étude.
6.1 Synthèse
Les interactions complexes entre les vents catabatiques et la cryosphère peuvent mener au dé-
veloppement d’objets morphologiques à la surface des glaciers. L’un des exemples le plus parlant
de cette interaction est le développement d’ondes de sédimentation à la surface des calottes po-
laires de la Terre et de Mars (Fig. 6.1). Ces ondes de sédimentation présentent des caractéristiques
communes qui sont les suivantes :
– Leurs crêtes se développent selon un grand angle avec les vents catabatiques.
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– Leurs pentes sous le vent sont généralement plus raides que leurs pentes face au vent.
– Les propriétés de surface alternent entre la face au vent et la face sous le vent. La face au
vent est généralement recouverte de grains de glace fins et propres avec parfois la présence
de sastrugi ou de dunes longitudinales qui indiquent une accumulation préférentielle. La
pente sous le vent présente une surface peu rugueuse composée de gros grains de glace
métamorphisé lorsque l’accumulation est réduite et de couches de glace métamorphisée et
poussiéreuse lorsqu’une ablation nette se produit.
– La stratigraphie interne révèle que les ondes de sédimentation sont des structures d’accumu-
lation.
– L’asymétrie des propriétés de surface traduit une dynamique à long terme : les ondes de
sédimentation migrent généralement à contre-sens du vent au cours de leur formation.
FIGURE 6.1 – Amplitude A en fonction de la longueur d’onde λ des ondes de sédimentation en
Antarctique (mégadunes) (losanges bleus [Frezzotti et al., 2002] et losanges verts [Dadic et al.,
2013]), des petites ondes de sédimentation martiennes (ronds rouges) et des grandes ondes de
sédimentation martiennes (carrés noirs).
À la surface de la calotte polaire Nord de Mars on observe le développement de deux échelles
d’ondes de sédimentation.
J’ai analysé leurs caractéristiques à l’aide de données variées et complémentaires issues des
instruments à bord des sondes en orbite autour de la planète. La dimension, la morphologie et la
topographie de ces structures sont caractérisées grâce aux données altimétriques (MOLA). L’ob-
servation de la stratigraphie interne par les données radar SHARAD est essentielle pour déterminer
la nature de ces objets dont l’expression à la surface des glaciers est une onde topographique. De
plus, l’analyse de la texture de surface de ces ondes à l’aide d’images CTX permet d’apporter
des contraintes sur les processus d’accumulation de la glace sur les deux faces des ondes topo-
graphiques. Enfin, les propriétés optiques de la glace en surface sont analysées par spectroscopie
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grâce aux données issues de l’imageur hyperspectral OMEGA. La profondeur de bande d’absorp-
tion à 1,25 µm est particulièrement sensible à la variation de la taille optique des grains de glace
[Langevin et al., 2005; Brown and Calvin, 2012]. Le calcul d’un critère spectral à cette longueur
d’onde permet de distinguer différents degrés de métamorphisme de la glace. La mise en relation
de l’ensemble de ces observations par cartographie permet de produire une analyse complète et
détaillée de ces structures.
Les grandes ondes de sédimentation ont une longueur d’onde de plusieurs dizaines de kilo-
mètres et une amplitude de plusieurs centaines de mètres (Fig. 6.1). Celles-ci se caractérisent
généralement par une ablation nette (parfois une accumulation réduite) de glace ancienne, mé-
tamorphisée et plus ou moins riche en poussière sur la pente sous le vent et une accumulation nette
de glace récente sur la pente face au vent. De précédentes études ont permis de déterminer que
cette asymétrie de redistribution de la glace en surface traduit la migration à contre-sens du vent
de ces structures au fur et à mesure de leur développement [Howard, 2000; Smith and Holt, 2010;
Smith et al., 2013].
Superposées à ces dernières, on observe des petites ondes de sédimentation d’une longueur
d’onde d’environ 10 km et d’une amplitude moyenne de 20 m (Fig. 6.1). À la surface de Gemina
Lingula, l’analyse de la morphologie, de la stratigraphie interne, de la texture de surface et des pro-
priétés optiques de la glace, révèle que ces ondes de sédimentation migrent à contre-sens du vent
sous l’influence d’une asymétrie de l’accumulation de la glace entre les deux faces. La face au vent
présente une accumulation de glace plus importante que la pente sous le vent. D’autres champs de
petites ondes de sédimentation sont observables à la surface de la calotte polaire Nord de Mars.
L’observation de la stratigraphie interne de celles-ci atteste que les petites ondes de sédimentation
peuvent également migrer dans le sens du vent [Smith and Holt, 2015]. Dans ce cas, notre ana-
lyse morphologique et spectroscopique ne révèle aucune distribution périodique des propriétés de
surface de la glace entre les deux faces des ondes.
Les caractéristiques de forme, de composition et de structure interne des deux échelles d’ondes
de sédimentation à la surface de la calotte polaire Nord de Mars sont analogues. Néanmoins il
apparaît que les grandes ondes de sédimentation martiennes subissent des phénomènes d’ablation
de la glace sur leur pente en aval plus intense que les petites ondes de sédimentation. Ceci est
probablement du à une forte accélération des vents catabatiques sur ces pentes raides [Smith et al.,
2013].
Les propriétés des petites ondes de sédimentation de glace en font un excellent analogue des
ondes de sédimentation décrites en Antarctique : les mégadunes ([Fahnestock et al., 2000; Frez-
zotti et al., 2002]), en terme de dimension (rapport d’aspect ≈ 2/1000), de stratigraphie interne, de
texture de surface (alternance de surfaces rugueuses et lisses) et de processus d’accumulation.
La dynamique singulière des ondes de sédimentation résulte de processus de redistribution
de la glace par le vent qui provoque une accumulation asymétrique des dépôts. Il apparait qu’en
Antarctique, le mode de redistribution de la glace est dominé par le transport éolien de neige. À la
surface de Mars, celui-ci à probablement une influence mineure par rapport au cycle très actif de
sublimation/condensation qui contrôle le bilan de masse de surface. De plus, le fort pouvoir cohésif
de la glace prévient du transport de particule par le vent (Fig. 3.37).
Ainsi, je propose que la dynamique des petites ondes de sédimentation à la surface de Mars
est contrôlée par l’action combinée des vents catabatiques et des processus de sublimation et de
condensation de la glace. Cette conclusion est en accord avec les précédentes hypothèses propo-
sées pour expliquer l’origine et la dynamique des ondes de sédimentation sur Mars [Howard, 2000;
Smith and Holt, 2010; Massé et al., 2010, 2012; Smith et al., 2013].
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Afin d’étudier l’influence de la sublimation et de la condensation sur l’évolution de la forme
des petites ondes de sédimentation de glace à la surface de Mars, j’ai développé et validé un code
numérique. Celui-ci permet de coupler l’étude des contraintes de frottement créées par le vent et
des processus de transfert de masse à l’interface. La sublimation et la condensation de la vapeur
d’eau est traduite mathématiquement par l’équation de transport-diffusion et l’écoulement est traité
par les équations de Navier-Stokes. Les systèmes d’équations linéaires sont résolus par la Méthode
des Élément Finis selon la formulation faible de Galerkin. La comparaison des résultats du modèle
avec des cas tests issus de la littérature permet de valider le modèle dans le cadre d’un écoulement
laminaire. Ainsi, nous obtenons des résultats fiables pour deux configurations extrêmes, un lit plat
et une marche à 90◦.
Le modèle numérique est appliqué à l’étude des flux de vapeur à la surface des glaciers pour
des conditions atmosphériques typiques de zone de glace bleue en Antarctique et de la surface de
la calotte polaire Nord de Mars.
Le vent favorise les échanges de flux de vapeur à l’interface. Lorsqu’il y a condensation il
accélère la densification et la croissance de la couche de givre [Cheng and Shiu, 2002; Cheng and
Wu, 2003; Huang et al., 2010] et lorsqu’il y a sublimation il favorise l’advection verticale de la
vapeur d’eau dans l’air [Paterson and Cuffey, 1994; Bergman et al., 2011].
La modélisation de l’écoulement d’une couche limite dynamique au-dessus de surfaces topo-
graphiques sinusoïdales confirme que le code numérique est capable de reproduire convenablement
la réponse linéaire et non-linéaire d’un écoulement le long d’une surface topographique ondulée
[Thorsness and Hanratty, 1979a; Henn and Sykes, 1999; Charru et al., 2013].
La surface topographique modifie le comportement du fluide qui s’écoule au-dessus et in-
fluence les contraintes de frottement à l’interface [Charru et al., 2013]. Avec notre modèle nu-
mérique, pour de petites longueurs d’ondes, nous observons un déphasage du maximum de la
contrainte de frottement à l’amont de la crête. L’augmentation de la longueur d’onde engendre une
migration du déphasage sur la pente aval des ondes (λ > 20 m). L’évolution de ce déphasage n’est
pas connue pour des longueurs d’ondes supérieures à 500 m en raison de problème de stabilité du
code numérique. Dans le cadre d’un transfert de masse, on observe que généralement le maximum
de flux de vapeur correspond au maximum de contrainte de frottement pariétale. Ceci est valable
pour une période de sublimation et une période de condensation. De plus, les simulations révèlent
que les processus de sublimation et de condensation ne coexistent pas au sein d’un même calcul.
6.2 Discussion
L’étude morphologique et spectroscopique des petites ondes de sédimentation à la surface de la
calotte polaire Nord de Mars révèle que celles-ci peuvent migrer dans le sens du vent ou à contre-
sens du vent [Herny et al., 2014; Smith and Holt, 2015]. De plus, les modélisations numériques de
transport-diffusion de la vapeur d’eau au-dessus d’une onde topographique permettent de calculer
des déphasages de la contrainte de frottement pariétale du vent et du flux de vapeur à l’aval et
à l’amont des crêtes selon la valeur du nombre de Rek. Dans quelles mesures peut-on coupler les
données d’observation avec les résultats des simulations numériques ? Quelles sont les implications
pour la dynamique des petites ondes de sédimentation ? Quel est le domaine de validité du modèle
numérique ?
Nous avons décrit des ondes de sédimentation formées par de la glace. Existe-t-il des ondes de
sédimentation constituées d’un matériau autre que la glace ? Leur identification pourrait permettre
d’apporter de nouvelles contraintes sur la dynamique des ondes de sédimentation.
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Au cours de cette thèse, nous avons étudié la répartition de l’accumulation de la glace sur
une surface topographique déjà présente. Quels sont les processus et contraintes qui peuvent être
à l’origine de l’émergence de ces ondes de sédimentation à la surface des glaciers ? Quels sont
les facteurs qui peuvent inhiber leur développement ? En particulier pourquoi n’observe-t-on pas
d’analogue des grandes ondes de sédimentation à la surface de l’Antarctique ?
Enfin, la forme de la surface de la calotte martienne est contrôlée par le bilan de masse de
surface. L’interaction entre la cryosphère et l’atmosphère mène à la formation de structures à dif-
férentes échelles (petites et grandes ondes de sédimentation, escarpements...). Ces structures sont
à priori contrôlées par les mêmes agents physiques (vent et changement de phase), mais les liens
entre ces objets topographiques ne sont pas clairs. Les observations des formes associées à la re-
distribution de la glace par le vent à la surface de la calotte polaire Nord de Mars et également à
la surface de l’Antarctique attestent de la complexité du bilan de masse de surface et de la forte
analogie entre les processus terrestres et martiens.
Ces remarques et questions sont développées dans la discussion qui suit.
6.2.1 Modélisation de la diffusion et du transport de la vapeur à une inter-
face glace-atmosphère : Implications et perspectives
Le modèle numérique que nous avons développé et validé au chapitre 4 est appliqué à l’étude
de ripples de glace en Antarctique et d’ondes topographiques à la surface de Mars au chapitre 5,
permet d’observer l’évolution des flux de vapeur d’eau en fonction des propriétés de l’écoulement
et de la topographie. La présence d’une onde topographique perturbe l’écoulement et engendre un
déphasage de la contrainte de frottement. La position du déphasage du maximum de contrainte de
frottement et du maximum de flux de vapeur d’eau a des implications pour la dynamique des ondes
de glace à la surface des glaciers.
6.2.1.1 Modèle de migration des ondes
Les simulations réalisées pour un rapport d’aspect de 2‰, caractéristique des petites ondes
de sédimentation, révèlent que le déphasage de la valeur maximum du flux de vapeur d’eau (en
sublimation et en condensation) se produit à proximité du maximum de la contrainte de frotte-
ment pariétale. En conditions atmosphériques martiennes on observe un déphasage amont pour
des longueurs d’ondes inférieures à 20 m environ (Fig. 5.19 - Section 5.2.3.3). On observe ensuite
une migration du déphasage à l’aval de la crête jusqu’à une longueur d’onde de 500 m. Au-delà
nous n’avons pas de points de mesure. Ces résultats ont deux conséquences principales : (1) le
maximum de flux peut se produire potentiellement à l’amont ou à l’aval de la crête et (2) l’inter-
face de glace est soit en accumulation, soit en ablation mais les deux phénomènes ne coexistent pas.
Pour la configuration actuelle du modèle numérique et une surface topographique dont le rap-
port d’aspect ne permet pas le décollement de la couche limite de vitesse, nous pouvons distinguer
plusieurs dynamiques d’ondes de glace qui dépendent du nombre du nombre de Rek et du bilan de
masse (Fig. 6.2) :
– Lorsque la contrainte de frottement maximale et donc le flux de vapeur maximal se produit
à l’amont de l’onde on observe deux possibilités :
– Si la condensation domine, l’onde migre à contre-sens du vent (Fig. 6.2 (a))
– Si la sublimation domine, l’onde migre dans le sens de l’écoulement (dans la limite de la
présence de la glace) (Fig. 6.2 (b))
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FIGURE 6.2 – Schéma de principe de la dynamique d’ondes de glace soumises à un écoulement
et à un transfert de masse par sublimation et condensation. Le trait noir correspond à la surface de
l’onde topographique, le trait noir tireté correspond à l’évolution de l’interface sous l’influence du
bilan de masse et du déphasage de la contrainte de frottement à la paroi (pointillés gris). Les sens
de migrations sont symbolisés par les flèches noires. On distingue 4 cas : le maximum de contrainte
de frottement pariétale τp (trait pointillé gris) et de flux de vapeur se situent à l’amont de la crête :
le bilan de masse de surface est positif (a) ou négatif (b), et la contrainte de frottement pariétale τp
produit à l’aval de la crête et le bilan de masse est positif (c) ou négatif (d).
– Lorsque la contrainte de frottement maximale et donc le flux de vapeur maximal se produit
à l’aval de l’ondulation on observe deux possibilités :
– Si la condensation domine, l’onde migre dans le sens du vent (Fig. 6.2 (c))
– Si la sublimation domine, l’onde migre à contre-sens du vent (dans la limite de la présence
de la glace) (Fig. 6.2 (d))
Les processus qui contrôlent les dunes éoliennes sédimentaires et les ondes de sédimentation
de glace présentent des points communs. Le comportement hydrodynamique est similaire. La pré-
sence d’une topographie engendre une avance ou un retard de l’écoulement par rapport à la position
de la crête de l’onde (Fig. 2.13 - Section 2.1.3.4) qui résulte de la contrainte de frottement pariétale
τp. Ce paramètre influence la redistribution du flux des sédiments ou de la vapeur sur la face amont
et sur la face aval des ondes. Le déphasage de la contrainte de frottement et du flux provoque une
redistribution asymétrique du matériau entre les deux faces de l’onde.
En revanche, la dynamique d’accumulation et d’ablation est bien distincte entre les dunes de
sable et les ondes de glace. La singularité réside dans le fait que la dynamique des dunes éoliennes
sédimentaires implique un transport de particules tandis que nous considérons que seul le trans-
fert de masse contrôle l’évolution des ondes de glace [Bintanja et al., 2001]. Les dunes de sable
migrent lorsque la vitesse de frottement u∗ est suffisante pour mettre en mouvement les grains de
telle sorte qu’ils sont transportés des zones d’érosion vers les zones d’accumulation (Fig. 2.13 -
Section 2.1.3.4). La position du déphasage du flux est dépendante du déphasage de la contrainte de
frottement τp et également de la longueur de saturation Lsat des sédiments dans le fluide porteur
[Claudin and Andreotti, 2006].
À l’inverse, pour les ondes de sédimentation de glace, selon les conditions thermodynamiques
données, on observe soit une érosion (par sublimation) sur l’ensemble de l’onde, soit une accumu-
lation (par condensation) sur l’ensemble de l’onde. Le maximum de condensation et de sublima-
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tion se produit à la même position pour une configuration hydrodynamique donnée. L’asymétrie
des flux de vapeur entre la face amont et la face aval résulte du déphasage de la contrainte de frotte-
ment. Dans nos simulations numériques, nous n’observons pas d’écart significatif entre la position
de maximum de contrainte de frottement pariétal τp et le maximum de flux de vapeur d’eau ˙mH2O.
Ceci est probablement lié au fait que la valeur du nombre de Sc pour des conditions martiennes
est proche de l’unité (Sc ≈ 0,5) et donc que la couche limite dynamique et la couche limite de
concentration ont des comportements similaires (Section 4.3.2.2). Ce résultat signifie que pour un
cas de transfert de masse par sublimation et condensation de la vapeur sur une surface glacée, la
détermination du bilan de masse annuel de la glace va permettre de prédire le sens de migration
des ondes de sédimentation en fonction de la position de la contrainte.
Ainsi, ce modèle, défini grâce aux résultats numériques, est quelque peu différent de celui que
nous avions proposé au chapitre 3 (Fig. 3.39 pour les petites ondes de sédimentation). En effet,
dans ce cas, nous proposions que la vapeur d’eau issue de la sublimation de la glace des faces avals
des ondes de sédimentation soit transportée par le vent vers la face amont de l’onde suivante et s’y
recondense.
En revanche le modèle proposé ne s’applique pas aux grandes ondes de sédimentation. En ef-
fet, la forte accélération du vent sur la face aval par rapport à la face amont et la forte différence
d’albédo entre les deux pentes des ondes de sédimentation impliquent des processus thermiques
et dynamiques qui ne sont pas pris en compte dans notre modèle [Spiga et al., 2011; Smith et al.,
2013].
D’après les résultats des simulations numériques, la dynamique des ondes de sédimentation de
glace implique donc deux conditions (Fig. 6.2) : (1) la position du maximum de flux par rapport à
la crête de l’onde et (2) la détermination du bilan de masse pour savoir si l’objet est soumis à une
ablation nette ou à une accumulation nette.
Ce modèle est en accord avec les observations de l’évolution des ripples de glace à la surface
de zones de glace bleue [Bintanja et al., 2001] et des résultats de nos modélisations numériques
(Section 5.1.3). Les observations montrent que, le temps de l’observation, ces structures peuvent
migrer dans le sens du vent [Bintanja et al., 2001]. Les zones de glace bleue sont des surfaces
qui subissent une ablation nette de la glace par sublimation. Notre modèle prédit un déphasage à
l’amont de la contrainte et du flux de vapeur. Cette configuration correspond au cas de la figure 6.2
(b). Donc les ripples doivent migrer dans le sens du vent.
À la surface de la calotte polaire Nord de Mars, les observations révèlent que les ondes de
sédimentation peuvent migrer dans le sens ou à contre-sens du vent. De plus, à la surface de la
calotte on observe des zones dont le bilan de masse est positif et des zones dont le bilan de masse
est négatif. Pour déterminer le sens de migration des ondes à la surface il est donc nécessaire
de calculer la valeur du déphasage du maximum de flux et d’évaluer localement cycle annuel de
sublimation et condensation de la glace.
6.2.1.2 Bilan de masse à la surface de Gemina Lingula
D’après les résultats de notre modèle, la définition du bilan de masse à la surface de la calotte
polaire Nord de Mars permet donc de définir le sens de migration d’ondes de sédimentation de
glace en fonction de la valeur du déphasage de la contrainte de frottement pariétale τp (Fig. 6.2).
Dans ce paragraphe, nous souhaitons estimer le bilan de masse à la surface du plateau de Gemina
Lingula.
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Le bilan de masse à la surface de la calotte polaire Nord de Mars est complexe et très mal
contraint [Fishbaugh et al., 2008; Banks et al., 2010]. À la surface de Gemina Lingula, les observa-
tions de télédétection suggèrent une sublimation totale des dépôts de givre d’eau saisonniers durant
l’été [Langevin et al., 2005; Calvin and Titus, 2008; Appéré, 2012]. Ainsi, la glace de la calotte
résiduelle serait soumise à la sublimation pendant une partie de l’été et subirait une ablation nette
à l’échelle de l’année. Néanmoins, la variabilité interannuelle ne révèle pas de retrait significatif
des dépôts à la surface du plateau [Bass et al., 2000; Calvin and Titus, 2008; Byrne et al., 2008;
Cantor et al., 2010]. De plus, nous avons défini la présence de petites ondes de sédimentation sur
le lobe de Gemina Lingula. La stratigraphie interne et la texture de surface attestent que ces figures
se forment grâce à une accumulation de glace (Fig. 3.22 - Section 3.2.2.2). En effet, on n’observe
pas d’exhumation de couches de glace et de poussière qui serait synonyme d’ablation nette comme
pour la face aval des grandes ondes de sédimentation. Donc d’après les observations, le plateau de
Gemina Lingula sur lequel se développe un champ de petites ondes de sédimentation présente un
bilan de masse annuel positif.
À la surface du plateau, Appéré [2012], à partir des données OMEGA, estime que l’épaisseur
de la glace d’eau accumulée au début de l’été est de l’ordre de 0,6 mm. Avec l’équation 2.4 et
les données TES (Fig. 5.9) nous estimons qu’au cours d’une année le taux de sublimation est de
l’ordre de 0,3 à 0,6 mm/an (à U∞ = 5 et 10 m/s - Fig. 5.12 - Section 5.2.1.2). Néanmoins, la va-
leur est calculée pour une moyenne des données TES à la surface de la calotte et ne fait pas la
distinction entre les zones à fort albédo et à faible albédo. Il est donc possible que l’on surestime
la valeur réelle de vapeur d’eau sublimée à la surface de Gemina Lingula. Néanmoins, les valeurs
calculées sont de l’ordre de grandeur ou inférieures au taux de condensation estimé à partir des
données OMEGA [Appéré, 2012].
Dans le but de calculer les taux de sublimation caractéristiques de la surface de Gemina Lin-
gula, la températures d’équilibre est obtenue grâce à un bilan d’énergie des flux (Fig 6.3 - Section
2.1.1.2 et 5.2.1.2) à une latitude de θ = 82◦ (latitude moyenne de Gemina Lingula) et pour des va-
leurs d’albédo mesurés à la surface de Gemina Lingula au cours de l’été [Calvin and Titus, 2008].
Grâce au calcul d’équilibre des flux, le taux de sublimation obtenu entre Ls = 90◦ et Ls = 140◦ est
de l’ordre de 0,1 à 0,2 mm/an (U∞ = 5 et 10 m/s). Il apparaît que les valeurs de températures de
surface estimées au début de l’été (Ls ≤ 110◦) sont trop élevées. La température réelle est proba-
blement plus faible du fait de l’inertie thermique de la glace et des températures plus faibles au
printemps à cause de la couverture de CO2 (dont la température d’équilibre vaut 150 K). Ajou-
ter le terme de flux de conduction Fcond à ce modèle permettrait de prendre en compte l’inertie
thermique de la glace et de mieux estimer la température. Au milieu de l’été, les températures de
surface calculées sont en accord avec les données de la Mars Climate Data Base issues des GCM
(http://www-mars.lmd.jussieu.fr/). Malgré cette probable surestimation des températures
de surface au début de l’été, le taux de sublimation annuel calculé grâce au bilan d’énergie est
inférieur à l’estimation du taux d’accumulation de la glace d’eau à l’issue du printemps [Appéré,
2012].
Les données d’observation et les calculs de flux de vapeur d’eau à la surface de Gemina Lin-
gula sont donc favorables à une accumulation nette de la glace à la surface. Dans ce cas, d’après
les résultats de notre modèle numérique (Fig. 5.19 - 5.2.3.3), les ondes de glace inférieures à 20 m
de longueur d’onde se propagent à contre-sens du vent. Pour des longueurs d’ondes de 50, 100 et
500 m, les ondes se propageraient dans le sens du vent.
Bien que notre modèle ne permette pas d’estimer la valeur du déphasage du maximum de flux
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de vapeur d’eau pour des ondes de sédimentation de 10 km de longueur d’onde, la détermination
du bilan annuel nous permet d’anticiper la dynamique de l’écoulement au-dessus de ces objets.
En effet, les observations morphologiques et spectroscopiques attestent que les petites ondes de
sédimentation migrent à contre-sens du vent à la surface du plateau de Gemina Lingula. D’après
notre modèle, il est nécessaire que le maximum de contrainte de frottement pariétale et donc que
le maximum de flux de vapeur se produise à l’amont des crêtes (Fig. 6.2 (a)).
FIGURE 6.3 – (a) Bilan des flux calculé à la surface de la glace à une latitude de 82◦ Nord (Eq.
2.1 - Section 5.2.1.2). Pour une meilleure visibilité la valeur des flux de chaleur latente de la
vapeur d’eau est multipliée par 100. La température de la calotte est essentiellement contrôlée
par l’insolation solaire. (b) Évolution de la température à l’équilibre des flux (carré noirs), de la
pression de saturation de la vapeur d’eau (croix) et de la pression partielle de vapeur d’eau (cercle
- données TES) en fonction de la longitude solaire Ls (◦). La zone grise délimite la période de
sublimation.
6.2.1.3 Domaine d’application du modèle numérique
Le modèle numérique développé permet de simuler l’interaction couplée d’un transfert de
masse et d’un écoulement au-dessus d’une topographie. Ce modèle a été appliqué pour différents
cas d’études présentant une variation de rapport d’aspect AR, de longueur d’onde λ et de viscosité
ν . Il est important de déterminer les domaines pour lesquels l’écoulement présente un comporte-
ment fiable et les points fondamentaux pour améliorer ce modèle.
Dans un premier temps, le modèle numérique montre une bonne réponse de l’écoulement aux
phénomènes linéaires et non linéaires (Fig 5.4 - Section 5.1.3). En effet, pour plusieurs rapports
d’aspect d’ondes topographiques, le profil de contrainte de frottement pariétale normalisé τn pré-
sente un comportement conforme aux modélisations et aux expériences issues de la littérature (Fig
5.5 - Section 5.1.3). Lorsque que le rapport est faible, la contrainte de frottement pariétale normali-
sée oscille autour de 1. Lorsque le rapport d’aspect s’amplifie (par exemple à 10%) on observe des
effets non linéaires. L’écoulement décolle à l’aval de la crête entre 0◦ et -90◦ et recolle sur la face
suivante entre -180◦ et -270◦. Ces observations, associées à la validation des cas tests sur un lit plat
et sur une marche descendante (Section 4.3), permettent d’affirmer que l’écoulement simulé réagit
correctement pour des configurations très différentes.
Pour des valeurs de viscosités de l’ordre de 1 × 10−3 m.s−2, le nombre de Rek de l’écoule-
ment est faible (Tab. 6.1) ce qui confère un comportement laminaire à l’écoulement. La réponse
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de l’écoulement a été comparée aux résultats obtenus avec un code de stabilité linéaire pour lequel
on résout les équations RANS avec un modèle de Prandtl pour décrire la viscosité turbulente, en
utilisant la longueur de mélange définie par Van Driest. Les résultats obtenus donne un déphasage
à 23◦ pour la contrainte en amont de la crête, en accord avec ceux obtenus par le modèle, bien que
légèrement supérieur. Pour de plus faibles viscosités cinématiques de l’écoulement (ν de l’ordre
de 1 × 10−5 m.s−2), la stabilité n’est pas encore maîtrisée et les profils de contraintes de frotte-
ment pariétaux ne sont pas en accord avec les simulations numériques présentées dans la littérature
(Fig 5.5 - Section 5.1.3), en particulier lorsque des non linéarités se développent (Fig 5.4 - Sec-
tion 5.1.3). Ces instabilités peuvent avoir deux causes. La première est que pour cette valeur de
viscosité il est peut être nécessaire de prendre en compte un modèle de turbulence (Rek > 561). La
deuxième est que la taille des mailles du domaine n’est pas adaptée à la faible viscosité du fluide
et nécessite de retravailler le maillage.
L’étude de l’évolution de la contrainte de frottement pariétale le long d’une topographie ondu-
lée permet d’apporter des contraintes sur l’évolution d’une forme érodable [Thorsness and Han-
ratty, 1979a]. Il est donc important de pouvoir estimer avec une bonne confiance la valeur du
déphasage de la contrainte de frottement pariétale et du flux de vapeur.
Pour des ondulations caractéristiques des ripples des zones de glace bleues (première ligne du
tableau 6.1), la faible valeur du nombre de Reynolds permet de négliger l’utilisation d’un modèle
de turbulence [Charru et al., 2013]. Dans ce cas, la valeur du déphasage paraît cohérente avec
l’évolution du modèle et des mesures de Thorsness and Hanratty [1979a] (Fig. 5.6 - Section 5.1).
Néanmoins, notre point de mesure est en dehors de la gamme calculée par Thorsness and Hanratty
[1979a].
Avec une configuration d’onde topographique de 10 m de longueur d’onde dans un environ-
nement martien (deuxième ligne du tableau 6.1) on observe un déphasage à l’amont de la crête
en accord avec les modèles de stabilités linéaires [Thorsness and Hanratty, 1979a; Charru et al.,
2013]. Néanmoins, l’écart entre les résultats de nos simulations et les résultats de Thorsness and
Hanratty [1979a] est de l’ordre de 25◦. Il s’avère que pour cette configuration, le nombre de Rek
est à la limite du régime turbulent [Charru et al., 2013]. Ainsi, l’absence de la prise en compte de la
longueur de mélange turbulente peut expliquer l’écart entre notre résultat et ceux issus de modèles
d’instabilité linéaire et de dispositifs expérimentaux.
Afin de confirmer le bon comportement de notre modèle dans les cas où l’on peut négliger les
effets de la turbulence, il est nécessaire de réaliser de nouveaux points de mesures pour des Rek
compris entre 10 et 500.
λ (m) AR(%) ν (m.s
−2) z0 (m)
u∗
(m.s−1) Rek kD ∆θ (
◦)
0,2 10 1,0 ×10−3 7,0 ×10−5 0,270 8,59 3142 14,0
10 0,2 6,6 ×10−4 1,0 ×10−4 0,148 3,55 ×102 62,8 43,2
50 0,2 6,6 ×10−4 1,0 ×10−4 0,148 1,77 ×103 12,6 -27,4
100 0,2 6,6 ×10−4 1,0 ×10−4 0,148 3,55 ×103 6,3 -57,6
500 0,2 6,6 ×10−4 1,0 ×10−4 0,148 1,77 ×104 1,3 -104,6
TABLE 6.1 – Paramètres utilisés pour les modélisations présentées à la section 5.1.3 et 5.2.3.3 du
Chapitre 5. La valeur d’angle de phase correspond à la position par rapport à la crête de l’onde du
maximum de contrainte de frottement pariétale normalisé τn.
204
6.2. DISCUSSION
À plus grandes longueurs d’ondes (troisième, quatrième et cinquième lignes du tableau 6.1),
nous observons un déphasage à l’aval de la contrainte de frottement pariétale et du flux de vapeur
d’eau. L’observation de ce déphasage aval avec notre modèle numérique n’est pas encore pleine-
ment comprise puisque les modèles de stabilité linéaire estiment généralement que le déphasage
se produit à l’amont des crêtes [Thorsness and Hanratty, 1979a; Charru et al., 2013].
En effet, lorsque la hauteur de l’écoulement D est très grande devant la longueur d’onde (kD
 1), le sommet de la couche limite n’affecte pas l’écoulement proche de la surface et on observe
des déphasages à l’amont de la crête [Andreotti et al., 2012]. Les simulations réalisées pour les
ripples en Antarctique et pour une longueur d’onde de 10 m à la surface de la calotte polaire Nord
de Mars (respectivement première et deuxième ligne du tableau 6.1) peuvent être résolues pour
cette hypothèse de petites perturbations.
A l’inverse, compte tenu de la faible hauteur de couche limite dynamique choisie (D = 100
m), caractéristique de la hauteur à laquelle on obtient la vitesse maximale de l’écoulement de vent
catabatique, la valeur du kD n’est plus très grande devant 1 pour des longueurs d’ondes de 50,
100 et 500 m (Tab. 6.1). La contrainte de frottement pariétale est alors affectée par le sommet de
l’écoulement [Andreotti et al., 2012]. Pour observer une migration de l’angle de phase à l’aval de
la crête, il est nécessaire que le terme d’inertie de l’écoulement soit supérieur au terme de gravité.
Ce rapport correspond à un nombre de Froude Fr > 1 (Eq. 4.39 - Section 4.1.6).
Dans le modèle numérique, nous imposons en condition d’entrée du domaine numérique (bord
Γ4) un profil d’écoulement qui suit une loi logarithmique (Eq. 2.5 - Section 2.1.2.1) d’une épaisseur
D de 100 m (valable pour le cas d’étude en Antarctique et sur Mars). Une condition d’adhérence (u
et v = 0 m/s) est fixée à l’interface inférieure (bord Γ1). Une condition de Neumann est appliquée
sur le bord de sortie et le bord supérieur du domaine numérique (respectivement bords Γ2 et Γ3).
De ce fait, nous ne contraignons pas le sommet de la couche limite dynamique. De plus, le nombre
de Froude n’est pas implémenté dans les équations utilisées pour les modélisations numériques
présentées dans ce manuscrit.
Il y a deux possibilités pour expliquer le déphasage à l’aval de l’écoulement pour notre modèle
numérique :
– Le modèle numérique est sensible à la faible valeur du kD et malgré l’absence du nombre
Fr, cela suffit à faire migrer le maximum de la contrainte de frottement pariétale et de flux à
l’aval de la crête.
– L’écoulement se comporte comme un fluide infini (kD 1), dans ce cas le déphasage des
contraintes de frottement se produit nativement à l’amont de la crête [Charru et al., 2013].
Cependant, pour un Rek compris entre 1600 et 5500 environ, le modèle d’instabilité linéaire
développé par Charru et al. [2013] prédisent un déphasage à l’aval. Cette gamme de Rek
est compatible avec les modélisations réalisées pour des longueurs d’ondes de 50 et 100 m
(Tab. 6.1). Néanmoins, les déphasages obtenus avec le modèle d’instabilité linéaire sont très
faibles (< 5◦) contrairement à ceux que nous obtenons (Tab. 6.1). De plus dans cette gamme
de Rek, l’influence des effets de la turbulence ne sont plus négligeables. Celle-ci affecte très
probablement la valeur de l’angle de phase.
Afin de comprendre quels sont les facteurs, au sein du modèle numérique, qui permettent cette
migration à l’aval de la contrainte de frottement pariétale, il est nécessaire de réaliser plusieurs
tests :
– Réaliser des simulations pour des configurations d’écoulement respectant l’hypothèse des
petites perturbations et pour lesquels on peut négliger les effets de la turbulence (petit Rek).
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– Achever le modèle de turbulence par la méthode k− ε présentée en Annexe B.
– Introduire et faire varier le nombre de Froude dans les équations de Navier-Stokes adimen-
sionnées (Section 4.1.6).
– Appliquer une condition au sommet de la couche limite.
Le modèle numérique est préliminaire et nécessite de subir davantage de tests et d’améliorations.
Il persiste une incertitude sur le domaine de validité du modèle. Il apparaît que pour des petites
ondes topographiques, dans la gamme de Rek où l’on peut négliger les effets de la turbulence, les
résultats du modèle sont conformes aux modèles et aux expériences présentées dans la littérature
[Thorsness and Hanratty, 1979a; Henn and Sykes, 1999; Charru et al., 2013]. Pour les plus grandes
longueurs d’ondes, les processus qui provoquent le déphasage de la contrainte à l’aval de la crête
ne sont pas encore bien compris. L’influence du nombre de Froude Fr sur le comportement de
l’écoulement est présentée à la section 6.2.2.2.
6.2.2 Évolution du régime d’écoulement
Les ondes de sédimentation à la surface des glaciers présentent des dynamiques singulières
en comparaison à celles observées pour les dunes éoliennes de sable [Bagnold, 1954]. Sur Terre,
des figures sédimentaires appelées antidunes et ondes de sédimentation se développent sous l’eau
[Kennedy, 1960; Allen, 1985; Wynn and Stow, 2002]. Plusieurs auteurs [Frezzotti et al., 2002;
Smith et al., 2013; Dadic et al., 2013], on établis une analogie entre ces structures sous-marines
et les ondes de sédimentation à la surface des glaciers. En effet, sous l’eau et à la surface des
glaciers, les ondes de sédimentation présentent des caractéristiques morphologiques et dynamiques
communes. Les antidunes et les ondes de sédimentation sous-marines se forment et se développent
sous l’action d’un régime d’écoulement singulier et dépendant du nombre de Froude [Kennedy,
1960; Allen, 1985; Wynn and Stow, 2002]. L’analogie entre les ondes de sédimentation à la surface
des glaciers et ces structures sous-marines peut permettre d’apporter de nouvelles contraintes sur
les paramètres qui contrôlent les ondes de sédimentation.
6.2.2.1 Antidunes et ondes de sédimentation sous l’eau :
Les antidunes sont des figures sédimentaires contrôlées par le nombre de Froude Fr=U∞/
√
gpL
(Eq. 4.39 - Section 4.1.6) [Kennedy, 1960; Allen, 1985]. Celui-ci traduit l’importance relative de
l’énergie cinétique par rapport à l’énergie potentielle. Si sa valeur est inférieure à 1 on dit que
le régime est subcritique et si sa valeur est supérieure à 1 on dit que le régime est supercritique.
Dans le cadre des figures qui se développent sous l’eau, la longueur caractéristique L correspond à
l’épaisseur du fluide D en mouvement.
Les antidunes fluviales se développent sur un lit érodable, dans des écoulements d’eau peu pro-
fonds et ont des longueurs d’ondes allant du centimètre au mètre [Allen, 1985]. Selon la valeur du
nombre de Fr, elles peuvent migrer dans le sens de l’écoulement (Fr < 1), être stationnaires (Fr
= 1) ou migrer à contre-sens de l’écoulement (Fr > 1) [Kennedy, 1960; Allen, 1985]. Néanmoins,
dans les rivières ces structures sont généralement instables en raison du passage régulier entre un
régime subcritique (Fr < 1) et un régime supercritique (Fr > 1) ce qui entraîne leur effondrement
au cours duquel elles migrent dans le sens de l’écoulement. Ceci se traduit par des discordances et
des laminations lenticulaires tronquées dans la stratigraphie interne des antidunes fluviales [Allen,
1985; Alexander et al., 2001].
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FIGURE 6.4 – Ondes de sédimentation sur le flanc Est de la ride sédimentaire du Var [Migeon
et al., 2000]. Profil sismique (haut) et coupe interprétative (bas). L’écoulement va du Nord au Sud
tandis que les crêtes migrent dans le sens opposé.
Les ondes de sédimentation présentent une dynamique similaire à celle des antidunes. Ce sont
des structures qui se développent dans des environnements sous-marins et qui contrairement aux
antidunes fluviales résultent d’une accumulation de sédiments à long terme [Normark et al., 1980;
Migeon et al., 2000; Lee et al., 2002; Wynn and Stow, 2002; Cartigny et al., 2011].
Les observations de profils sismiques et les forages dans des zones d’ondes de sédimentation
permettent d’établir des caractéristiques communes avec les mégadunes de neige [Frezzotti et al.,
2002] et les petites ondes de sédimentation à la surface de la calotte polaire Nord de Mars (Section
3.2) [Smith and Holt, 2015] :
– Les ondes peuvent se former sur de vastes étendues des fonds marins [Wynn and Stow,
2002].
– Leur longueur s’étend sur plusieurs dizaines de kilomètres, les longueurs d’ondes varient
entre 0,2 et 10 km et leur amplitude entre 2 et 150 m [Normark et al., 1980; Migeon et al.,
2000; Lee et al., 2002; Wynn and Stow, 2002].
– Les crêtes se développent sub-parallèlement aux courbes de niveau de la surface topogra-
phique et presque perpendiculairement avec l’écoulement. De plus, la direction de l’écoule-
ment est influencée par l’effet de Coriolis [Wynn and Stow, 2002].
– La pente aval est souvent plus raide que la pente amont [Normark et al., 1980; Migeon et al.,
2000].
– Les ondes de sédimentation migrent généralement à contre-sens du courant sous l’effet d’une
accumulation de sédiments plus importante sur la face amont que sur la face aval [Normark
et al., 1980; Migeon et al., 2000; Lee et al., 2002; Wynn and Stow, 2002].
– La granulométrie est différente entre les deux faces des ondes. [Migeon et al., 2000]. On
observe une accumulation préférentielle de grains grossiers sur la face amont et de grains
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plus fins sur la face aval. Cette différence de rugosité peut favoriser la migration à contre-
courant [Lee et al., 2002].
Il est admis que la majorité des ondes de sédimentation sont associées à des courants de pro-
fondeur ou à des courants turbiditiques [Migeon et al., 2000; Wynn and Stow, 2002]. Le sens de
migration de ces ondes est majoritairement à contre-sens de l’écoulement mais elles peuvent po-
tentiellement, sous un régime subcritique, migrer dans le sens de l’écoulement principal comme
les antidunes fluviales [Wynn and Stow, 2002; Cartigny et al., 2011]. Un cas extrême d’antidunes
et d’onde de sédimentation correspond aux cyclic steps [Kostic et al., 2010; Cartigny et al., 2011].
Ces ondes se forment sous l’influence d’un écoulement supercritique sur la pente amont et d’un
écoulement subcritique à l’aval. La transition entre les deux régimes provoque la formation de
sauts hydrauliques. Smith et al. [2013] établissent une analogie entre ces figures sous-marines et
les grandes ondes de sédimentation qui se caractérisent par la formation de sauts catabatiques au
niveau des creux des formes (Fig. 2.36 - Section 2.2.4.4).
6.2.2.2 Nombre de Froude
Les différentes analogies entre les antidunes, les ondes de sédimentation sous-marines, les pe-
tites ondes de sédimentation, les grandes ondes de sédimentation et les mégadunes en Antarctique
convergent vers la dépendance de ces figures avec le nombre de Froude Fr (Eq. 4.39 - Section
4.1.6) [Kennedy, 1960; Frezzotti et al., 2002; Andreotti et al., 2012; Smith et al., 2013; Dadic
et al., 2013; Cartigny et al., 2014].
Les écoulements catabatiques sont des écoulements gravitaires qui se développent proche de
la surface de glace et peuvent avoir un comportement analogue à celui d’un écoulement d’eau de
faible profondeur au-dessus d’un lit érodable. À la surface de la calotte polaire Nord de Mars,
on considère que la longueur caractéristique L correspond à la hauteur pour laquelle le maximum
de vitesse de vent catabatique est atteint, soit environ 100 m durant l’été (Fig. 3.37 - Section
3.3.2.2). Dans ce cas, compte tenu de la longueur d’onde moyenne de 10 km des petites ondes de
sédimentation, le sommet de l’écoulement va fortement interagir avec la surface topographique des
petites ondes de sédimentation (kD≈ 6,0 × 10−2 1) [Andreotti et al., 2012].
Pour des vitesses de référence de 3 à 10 m/s à la surface du plateau de Gemina Lingula (Fig.
3.37 - Section 3.3.2.2) et une hauteur de 100 m, il apparait que la valeur du nombre de Froude Fr
est largement inférieure à 1. Ceci signifie que la contrainte de frottement pariétale de l’écoulement
présente un retard par rapport à la crête. Donc dans ce cas, avec une accumulation nette à la surface
du plateau, on observerai une migration à contre-sens de l’écoulement. Ces valeurs du nombre de
Fr sont cohérentes avec notre modèle de migration.
Selon notre modèle (Fig. 6.2), pour observer une migration dans le sens du vent des petites
ondes de sédimentation, il est nécessaire que le maximum de contrainte se produise à l’aval de la
crête (Fr > 1). Pour une hauteur de 100 m, il est nécessaire que la vitesse de référence atteigne
une valeur de 20 m/s environ. Cette vitesse est élevée et peut s’observer le long des fortes pentes
à la surface de la calotte polaire Nord de Mars [Spiga et al., 2011; Massé et al., 2012; Smith
et al., 2013]. Ainsi, il est difficile d’expliquer la migration dans le sens du vent des ondes de
sédimentation situées entre 180◦ E et 240◦ E du pôle Nord (Fig. 3.17 et 3.19 (3) - Section 3.2)
avec ces valeurs de Fr (pour D = 100 m) et notre modèle d’accumulation de la glace. Les modèles
climatiques prédisent généralement des vitesses de vent plus importantes dans cette région que
sur le plateau de Gemina Lingula mais la hauteur de la couche limite dynamique associée n’est
pas communiquée [Massé et al., 2012; Smith et al., 2013]. Durant le printemps, les maximums de
vitesse de vent peuvent être atteint à des hauteurs proches de la surface (Fig. 3.37 Ls = 60◦ - Section
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3.3.2.2). Des simulations numériques analogues à celles fournies par Aymeric Spiga (LMD) sur le
plateau de Gemina Lingula (Fig. 3.37 - Section 3.3.2.2) peuvent permettre de contraindre plus
précisément la hauteur de la couche limite dynamique et les vitesses de vent à différentes saisons
sur cette région.
La formulation du nombre de Froude proposée ici est généralement utilisée pour caractériser
les propriétés dynamiques des ondes sous une tranche d’eau. Cette expression nécessite peut-être
d’être adaptée pour mieux représenter l’action des vents catabatiques sur la surface [Pettré and
André, 1991; Dadic et al., 2013].
FIGURE 6.5 – Calcul du nombre de Froude Fr =U∞/
√
gpL en fonction de la vitesse de l’écou-
lement U∞ et de la hauteur D. Avec gp = 3,73 m.s−2. Le trait pointillé rouge permet de limiter le
régime subcritique (Fr < 1) du régime supercritique (Fr > 1).
6.2.3 Conditions d’initiation des ondes de sédimentation
L’étude présentée dans ce manuscrit s’est attachée à observer et modéliser l’évolution de formes
sous l’influence du vent et de processus d’ablation et d’accumulation. Quels sont les facteurs qui
peuvent être à l’origine de la formation de ces ondes ? Bien que l’Antarctique et la calotte polaire
Nord de Mars partagent des caractéristiques communes qui permettent le développement d’ondes
de sédimentation, on n’observe qu’une seule longueur d’onde à la surface de l’Antarctique alors
que l’on en observe deux à la surface de la calotte polaire Nord de Mars. Quelles caractéristiques
propres à chaque calotte polaire peuvent expliquer cette différence ?
6.2.3.1 Insolation et albédo
La calotte polaire Nord de Mars est régulièrement soumise à de fortes tempêtes qui engendrent
le dépôt de poussière à sa surface [Cantor et al., 2010]. L’ajout de poussière à la glace diminue
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son albédo et augmente sa capacité d’absorption de l’énergie solaire [Warren, 1982; Lucey and
Clark, 1985]. Cette énergie provoque un réchauffement de la surface et/ou des changements de
phases [Benn and Evans, 2010]. Lors d’une période de sublimation et en considérant une exposition
au Soleil identique des surfaces, le taux d’ablation de la glace sera plus important sur les zones
foncées, à faible albédo, que sur les zones claires, à fort albédo. L’évolution de l’interface s(x, t)
est affectée par ces variations spatiales d’albédo qui peuvent mener à la formation de dépressions.
Cette hypothèse est proposée par Ivanov and Muhleman [2000] et Ng and Zuber [2006] pour
expliquer l’initiation de la formation des dépressions en spirales et l’alternance de zones sombres
et de zones claires à la surface de la calotte polaire Nord de Mars initialement considérée comme
une étendue plane de glace. Néanmoins, ces études considèrent que les dépressions en spirales
correspondent à une incision des dépôts stratifiés. Or, quelques années plus tard, les données radars
SHARAD ont permis de définir que les dépressions en spirales correspondent en réalité aux faces
sous le vent de grandes ondes de sédimentation qui se construisent par accumulation à la surface
de la calotte [Smith and Holt, 2010; Smith et al., 2013].
Les expériences en soufflerie atmosphérique réalisées à l’ECN (Section 5.3) ont montré qu’il
est possible de créer à partir d’un lit plat de glace carbonique, des structures ondulées grâce à
un écoulement, sans influence d’une source lumineuse puisque les parois de la soufflerie sont
calfeutrées. Il est par contre nécessaire que l’écoulement soit perturbé par une anomalie de la
surface topographique en amont.
Ainsi, il est possible qu’un dépôt non uniforme de la poussière à la surface de la calotte polaire
Nord de Mars engendre des variations de taux de sublimation et de condensation qui produisent
des variations de pentes topographiques [Ng and Zuber, 2006]. Ces anomalies de pentes topogra-
phiques peuvent potentiellement provoquer une perturbation de l’écoulement en aval à l’origine de
l’initiation d’une topographie ondulée. Il est nécessaire pour cela que les variations d’albédo à la
surface d’une étendue plane de glace soient suffisantes et récurrentes (sur plusieurs années) pour
provoquer une évolution topographique significative.
L’influence de la perturbation de l’écoulement des vents à la surface d’une calotte est discutée
dans la section suivante.
6.2.3.2 Vents catabatiques
Les vents catabatiques contrôlent la dynamique actuelle des ondes de sédimentation [Howard,
2000; Frezzotti et al., 2002; Smith and Holt, 2010; Smith et al., 2013; Dadic et al., 2013; Herny
et al., 2014]. Les ondes de sédimentation et l’écoulement à la surface sont co-dépendants, c’est-
à-dire que l’écoulement modifie les formes de surface et en réponse, les formes de surfaces dé-
forment l’écoulement. L’interaction entre le vent et la surface érodable (par transport de particule
et/ou changement de phase) est probablement à l’origine de l’émergence de ces formes. En effet,
les vents, par des effets d’instabilités et de perturbations peuvent provoquer l’émergence de struc-
tures de type "dunes" qui vont se développer et migrer [Thorsness and Hanratty, 1979b; Charru
et al., 2013].
La présence d’un obstacle engendre des perturbations des écoulements qui peuvent être à l’ori-
gine d’oscillations à l’aval de celui-ci [Hunt et al., 1980; Stull, 1988; Durran, 1990]. Ces ondes
atmosphériques, en se propageant, peuvent affecter les contraintes de frottement à la surface de la
glace et provoquer l’émergence d’ondes topographiques [Howard, 2000; Frezzotti et al., 2002].
À petite échelle, dans la soufflerie atmosphérique de l’ECN, nous avons observé la formation
d’ondes topographiques de longueur d’onde constante à l’aval d’une perturbation de l’écoulement
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(Fig. 5.25 - Section 5.3.2.3). La faible longueur de la surface de glace ne permet pas d’observer
une diminution de l’influence de l’onde au bout d’une certaine longueur.
À la surface de la calotte polaire Nord de Mars, les sauts catabatiques observés sont associés
à la présence de nuages (Fig. 2.36 - Section 2.2.4.4). Ponctuellement, ces nuages (≈ 20% de la
population de nuages observé par les instruments à bord des sondes martiennes) présentent des
ondulations qui ont des longueurs d’ondes de l’ordre du kilomètre [Smith et al., 2013]. La pré-
sence d’ondulations est liée à la nature de l’écoulement, caractérisé par la valeur du nombre de
Froude au sein de l’évènement catabatique [Smith et al., 2013; Cartigny et al., 2014]. Les ondes
atmosphériques qui se forment à l’aval des grandes ondes de sédimentation pourraient donc être à
l’origine de la formation des petites ondes de sédimentation [Howard, 2000; Smith et al., 2013].
Une étude approfondie couplant l’étude de la forme des nuages, leurs caractéristiques hydro-
dynamiques et des processus de transfert de masse sont nécessaires pour confirmer le lien entre ces
deux phénomènes.
Néanmoins, à la surface de Gemina Lingula, les petites ondes de sédimentation se forment
alors qu’il n’existe pas de grandes ondes de sédimentation au sommet du plateau (Fig. 6.6 (a)).
Dans ce cas, la perturbation de l’écoulement est probablement provoquée par une variation abrupte
de la pente topographique (Fig. 6.6 (b)). En effet, sur la coupe GG’ on observe que la présence
des petites ondes de sédimentation est corrélée à une variation soudaine de la pente topographique.
Cette observation a également été réalisée en Antarctique par Frezzotti et al. [2002] (Fig. 6.7).
On remarque que les variations de pentes topographiques sont du même ordre de grandeur entre
la calotte polaire martienne et la calotte antarctique. Sur une pente très faible d’environ 0,02%, on
n’observe pas de développement d’ondes, tandis qu’elles se développent pour des pentes régio-
nales de l’ordre de 0,15%. Comme la vitesse des vents catabatiques est directement contrôlée par
l’intensité de la pente topographique et la stratification de l’atmosphère, il apparaît que les ondes
de sédimentation se forment pour une vitesse de vent associée à une pente régionale de l’ordre de
0,15% [Frezzotti et al., 2002; Dadic et al., 2013]. Cette observation est un argument supplémen-
taire appuyant l’analogie entre ces structures à la surface de deux planètes différentes.
L’accélération des vents catabatiques le long des pentes des calottes polaires peut engendrer,
au bout d’une longueur seuil, des phénomènes non linéaires et une brusque variation du champ de
pression qui créé un saut catabatique [Ball, 1956; Lied, 1964; Pettré and André, 1991; Yu et al.,
2007; Smith et al., 2013]. Ceux-ci peuvent se produire sur des pentes sans anomalies de topogra-
phie [Lied, 1964; Pettré and André, 1991]. Ils sont néanmoins favorisés par des pentes fortes et
des variations importantes de topographie [Yu et al., 2007; Smith et al., 2013]. Ce phénomène qui
explique la dynamique actuelle des grandes ondes de sédimentation peut également expliquer leur
initiation [Smith et al., 2013]. En Antarctique, le changement d’intensité de la pente topographique
près des côtes favorise l’occurrence de ces phénomènes [Lied, 1964; Pettré and André, 1991; Yu
et al., 2007] mais aucunes structures associées, analogues aux grandes ondes de sédimentation n’a
été observée jusqu’à présent.
L’étude de la topographie de la calotte au moment de l’initiation des grandes ondes de sé-
dimentation et des petites ondes de sédimentation peut aider à apporter des contraintes sur les
caractéristiques de stabilité de l’atmosphère. Jusqu’à présent la formation de ces ondes de sédi-
mentation à la surface de la calotte n’a pas été mise en relation avec un changement climatique
majeur associé aux variations d’obliquité des planètes.
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FIGURE 6.6 – (a) Carte des pentes à la surface de Gemina Lingula obtenue à partir du MNT
MOLA. Les lignes noires symbolisent les lignes de vents catabatiques déduites des observations
morphologiques [Howard, 2000; Massé et al., 2012]. La coupe GG’ (bleu) est présentée en (b).
(b) Coupe topographique le long de la coupe GG’ à la surface du plateau de Gemina Lingula. On
observe la présence des petites ondes de sédimentation au-delà d’une brusque augmentation de la
pente topographique α .
FIGURE 6.7 – Schéma interprétatif de la formation des mégadunes en Antarctique [Frezzotti et al.,
2002].
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6.2.3.3 Analogue terrestre des grandes ondes de sédimentation martiennes
À la surface de la calotte polaire Nord de Mars, nous avons identifié deux échelles d’ondes
de sédimentation. Les petites ondes de sédimentation d’une longueur d’onde comprise entre 5 et
12 km sont superposées sur les faces amonts et les crêtes des grandes ondes de sédimentation
(λ moyen de 50 km). À l’inverse, en Antarctique, une seule échelle d’onde de sédimentation a
été décrite : les mégadunes [Fahnestock et al., 2000; Frezzotti et al., 2002]. La présence de ces
structures à la surface de l’Antarctique et de la calotte polaire Nord de Mars atteste que ces calottes
répondent à des processus de redistribution de la glace en surface comparables (Fig. 6.8).
FIGURE 6.8 – (a) Carte des morphologies associées à une ablation nette de la glace (bleu) ou une
accumulation faible de la glace (gris et rouge) en Antarctique. Les zones blanches correspondent
à des zones d’accumulation nette de la glace. L’extension des champs de mégadunes est déduite
d’une mosaïque RADARSAT [Liu et al., 2001]. Les positions des sauts catabatiques sont issues
de références bibliographiques indiquées à la section 2.1.2.1. Les contours des lignes de rivage,
d’échouage et de partage des glaces et les ice shelves sont issus de la base de donnée Antarctic
Digital Database (données topographiques BEDMAP2 [Fretwell et al., 2013]). (b) Carte des zones
d’ablation et d’accumulation de la glace à la surface de la calotte polaire Nord de Mars déduite des
indices morphologiques.
Existe-t-il un analogue terrestre des grandes ondes de sédimentation martiennes ?
Sur Mars, Smith et al. [2013] proposent que la dynamique des grandes ondes de sédimentation
est contrôlée par un processus analogue au cyclic steps [Kostic et al., 2010] et associée à la forma-
tion de sauts catabatiques au niveau des dépressions (Sections 2.2.4.4 et 6.2.3.2). En Antarctique,
ces phénomènes de sauts catabatiques sont également observés, mais aucune forme associée n’a
été décrite à ma connaissance. Les observations de ces évènements sont limités et se produisent
surtout sur les côtes [Ball, 1956; Lied, 1964; Pettré and André, 1991; Gallée and Pettré, 1998; Yu
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et al., 2007].
Les zones de glace bleue (BIA - Section 2.1.3.1) qui se développent à l’intérieur du continent
antarctique sont créées par l’interaction entre les vent catabatiques et la sublimation de la glace
[Bintanja, 1999; Sinisalo and Moore, 2010; Zwinger et al., 2015]. Ces surfaces sont caractérisées
par un bilan de masse négatif. Les couches de glace anciennes et métamorphisées sont exhumées
[Harvey et al., 1998; Warren and Brandt, 2006]. Des poussières et des météorites transportées par
la glace s’accumulent à la surface de ces zones d’ablation [Cassidy et al., 1977]. Ces surfaces
présentent donc des caractéristiques communes avec la pente sous le vent des grandes ondes de
sédimentation (Section 2.2.4.4).
La formation de ces surfaces est généralement associée à la présence d’un relief du socle ro-
cheux [Bintanja, 1999] (Fig. 2.1 - Section 2.1.1.1) alors que la calotte polaire Nord de Mars s’étend
dans la plaine de Vastitas Borealis qui présente une topographie extrêmement plate [Tanaka et al.,
2008].
L’absence d’équivalent des grandes ondes de sédimentation à la surface de l’Antarctique peut
être lié à la vitesse d’écoulement de la glace plus importante (de quelques cm/an à quelques km/an
[Rignot et al., 2011] que sur Mars (d’environ 0,1 mm/an à 1 cm/an [Hvidberg, 2003]). La vitesse
d’écoulement de la glace est accélérée dans les zones d’ablation [Hvidberg, 2003; Zwinger et al.,
2014] et si celle-ci est supérieure à la vitesse d’ablation, alors on n’observe pas de formation d’une
anomalie topographique [Hvidberg, 2003].
Ainsi, dans la zone de glace bleue située dans la région de Droming Maud Land (Fig. 2.1 (a) -
Section 2.1.1.1), les mesures de vitesses d’écoulement de la glace sont d’environ 0,25 m/an, tandis
que les taux d’ablation sont estimés à environ 0,03 m/an [Zwinger et al., 2014]. Il existe un ordre
de grandeur entre ces deux phénomènes. La vitesse d’écoulement de la glace étant plus élevée, elle
empêche la formation de dépressions topographiques.
À la surface de la calotte polaire Nord de Mars, le fluage de la glace est plus faible (entre 0,1 et
1 mm/an) [Larsen and Dahl-Jensen, 2000; Greve et al., 2003; Greve and Mahajan, 2005; Hvidberg,
2003] tandis que le taux d’ablation minimal des faces sous le vent des grandes ondes de sédimen-
tation est de 1,2 mm/an [Smith et al., 2013]. Ces deux grandeurs sont à considérer avec prudence
car elles sont peu contraintes. Néanmoins, le développement et la persistance de ces grandes ondes
de sédimentation attestent que la surface de la calotte est dominée par le bilan de masse de surface.
Ainsi, sur Terre comme sur Mars, on observe l’émergence de couches de glaces anciennes et
métamorphisées. La dynamique de ces surfaces résulte de la compétition entre la sublimation, les
vents catabatiques et l’écoulement de la glace. En Antarctique, l’écoulement de la glace est domi-
nant devant le processus de sublimation et on n’observe pas de formation de pente topographique
(Fig. 2.10 - Section 2.1.3.1). À l’inverse, sur Mars, la sublimation est dominante devant l’écou-
lement de la glace permettant le développement d’une pente topographique (Fig. 3.40 - Section
3.3.4).
De plus, en Antarctique la glace est beaucoup plus pure que la glace des calottes polaires mar-
tiennes [Grima et al., 2009]. Un contraste qui permettrait aux surfaces plus sombres d’absorber
plus d’énergie et d’être davantage soumises à la sublimation [Ivanov and Muhleman, 2000; Ng and
Zuber, 2006].
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6.2.4 Relation entre les structures éoliennes à la surface de la calotte polaire
Nord de Mars
Les formes à la surface de la calotte polaire Nord de Mars sont contrôlées par des processus
physiques commun d’interaction entre les changements de phase de la glace et les vents cataba-
tiques. Néanmoins, le lien entre ces figures n’a jamais été clairement établi.
6.2.4.1 Les petites et les grandes ondes de sédimentation
Nous proposons que les petites ondes de sédimentation et les grandes ondes de sédimentation
résultent de l’interaction entre les vents catabatiques et les processus de sublimation et de conden-
sation de la glace (Fig. 3.39 - Section 3.3.2.3). Cette conclusion est en accord avec les hypothèses
précédentes de Howard [2000] et [Smith et al., 2013]. Quel est le lien entre ces deux formations ?
Est-ce que les grandes ondes de sédimentation résultent de la croissance des petites ondes de sédi-
mentation, ou est-ce que le développement des grandes ondes de sédimentation permet la formation
des petites ondes de sédimentation ?
Howard [2000] et [Smith et al., 2013] proposent que la présence des grandes ondes de sédimen-
tation provoquent des perturbations de l’atmosphère à l’origine de la formation des petites ondes
de sédimentation. Néanmoins, Howard [2000] note que cette influence n’est probablement pas à
l’origine des petites ondes de sédimentation à la surface de Gemina Lingula. En effet, la variation
de la pente topographique pourrait être suffisante pour former des petites ondes de sédimentation
par interaction entre les vents catabatiques et la glace (Fig. 6.6 - Section 6.2.3.2).
De plus, Smith and Holt [2015] observent sur les traces radars que les deux structures peuvent
s’initier au même moment. Cette observation indiquerai que les grandes ondes de sédimentation
ne résultent pas d’une croissance des petites ondes de sédimentation mais se forment indépendam-
ment.
Enfin, les grandes ondes de sédimentation présentent des variations ponctuelles de vitesse
de migration mais celles-ci s’effectuent toujours à contre-sens de l’écoulement [Smith and Holt,
2015]. À l’inverse, les petites ondes de sédimentation présentent des sens de migration différents
(Section 3.2.4) [Smith and Holt, 2015]. Que se passe-t-il lorsque les grandes et les petites ondes de
sédimentation migrent dans des sens opposés ? De même, lorsque les ondes migrent dans le même
sens, ont-elles des vitesses de migration comparables ? Les processus qui affectent les grandes
ondes de sédimentation impliquent une intensité de l’écoulement plus importante (présence de
sauts catabatiques sur la face aval des grandes ondes de sédimentation). Lorsque les ondes se
croisent, il est probable que les plus petites longueurs d’ondes de sédimentation soient détruites.
Il apparaît que le lien entre ces structures n’est pas trivial et qu’elles doivent subir une interac-
tion mutuelle [Howard, 2000].
Claudin and Andreotti [2006] proposent une loi d’échelle des longueurs d’ondes des dunes
élémentaires basée sur l’inertie des sédiments et proportionnelle à leur longueur de saturation Lsat
(Fig. 2.13 - Section 2.1.3.4). Celle-ci est valide pour divers environnements (Terre, Mars, Vénus,
aquatique) et nature de sédiment (sable ou neige). Dans notre cas, il n’y a pas de transport de
particules. Est-il possible d’établir une loi d’échelle pour des ondes de glace valable pour différents
environnements ? Est-ce qu’un terme de similitude caractéristique du transfert de masse tel que le
nombre de Sc peut être un choix pertinent ? Pour l’instant nous n’avons pas été en mesure d’établir
un lien entre les différentes échelles d’ondes de sédimentation sur Mars et sur Terre (Fig. 6.1).
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6.2.4.2 Les escarpements
La calotte polaire Nord de Mars présente de nombreux escarpements, essentiellement sur les
bords et ponctuellement à l’intérieur (Fig. 2.37 - Section 2.2.4.5) [Howard, 2000; Pathare and
Paige, 2005; Massé et al., 2012]. Ils ont généralement une forme arquée plus ou moins marquée
et de fortes pentes (jusqu’à 30◦) qui sont souvent supérieures aux pentes sous le vent des grandes
ondes de sédimentation [Howard, 2000; Pathare and Paige, 2005]. L’exhumation des couches de
glace se produit sur de grandes épaisseurs (de 200 à plus de 1200 m [Massé et al., 2012]) permettant
d’observer des coupes de dépôts stratifiés (Section 2.2.2.3) et localement de l’unité basale (Section
2.2.2.2) [Fishbaugh and Head, 2005; Tanaka et al., 2008; Putzig et al., 2009; Massé et al., 2012].
FIGURE 6.9 – Pentes des faces avals des grandes ondes de sédimentation (cercles) et des escarpe-
ments (triangles) en fonction de la profondeur (m) des dépressions [Pathare and Paige, 2005].
Si leur mode de formation est sujet à débat [Howard, 1978; Cutts et al., 1979; Howard et al.,
1982; Clifford, 1987; Benito et al., 1997; Howard, 2000; Massé et al., 2010, 2012], il apparaît
qu’actuellement leur évolution est contrôlée par l’action combinée de la sublimation et des vents
catabatiques [Howard, 2000; Warner and Farmer, 2008; Massé et al., 2010, 2012; Smith et al.,
2013] comme pour les ondes de sédimentation. Néanmoins, aucunes études n’ont confirmé cette
hypothèse et de nombreuses questions persistent :
– Quelle est la relation entre les grandes ondes de sédimentation et les escarpements ?
En d’autres termes, est-ce que les escarpements constituent une évolution des grandes ondes
de sédimentation ou non ? Il apparaît que l’évolution de la profondeur et de la pente de ces
deux objets suit une même tendance (Fig. 6.9) [Pathare and Paige, 2005]. Donc plus la pente
est forte et plus l’épaisseur d’exhumation des couches est importante. Ceci pourrait suggérer
que les deux formations répondent aux mêmes processus physiques mais qu’ils sont de plus
grande intensité pour les escarpements. En effet, les escarpements présentent des épaisseurs
de couches exhumées supérieures aux grandes ondes de sédimentation ainsi que des pentes
plus raides ce qui favorise l’accélération des vents catabatiques et les échanges de volatiles
[Spiga et al., 2011].
– Quand ces figures se sont-elles formées ? Sont-elles contemporaines aux grandes ondes de
sédimentation ou se sont-elles formées au cours de l’accumulation de la calotte ?
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– Qu’est-ce qui déterminent la formation des escarpements et leurs formes ?
Certains escarpements présentent une forme en arc de cercle presque parfait (Fig. 2.37 -
Section 2.2.4.5) tandis que d’autres ont une forme plus sinusoïdale. Certains escarpements
sont très épais et permettent l’exhumation des couches de glace de l’unité basale tandis que
d’autres non [Pathare and Paige, 2005; Massé et al., 2012].
Une étude couplée de la morphologie de surface, de la stratigraphie interne, de la composition
et de la dynamique (vitesse du vent, taux de sublimation, transport de particules...) est nécessaire
pour établir un lien entre entre ces structures.
6.2.5 Les dépôts saisonniers de CO2
Les observations de la glace d’eau à la surface de la calotte polaire Nord de Mars et les modé-
lisations de transferts de vapeur d’eau ont été réalisées au cours de l’été Boréal (90◦ ≤ Ls ≤ 180◦).
Durant l’automne, l’hiver et le printemps, les dépôts saisonniers recouvrent la calotte polaire Nord
de Mars. Ceux-ci peuvent atteindre une épaisseur de l’ordre du mètre (Fig. 6.10 - Section 2.2.3.4)
et sont composés de glace carbonique en grande majorité, de glace d’eau et de poussière [Appéré
et al., 2011]. Les dépôts saisonniers n’ont pas une répartition spatiale uniforme à la surface de la
calotte. Leurs épaisseurs est fonction de la latitude associée à l’évolution de la température et de la
pression. Le maximum des dépôts s’observe proche du pôle (Fig. 6.10).
FIGURE 6.10 – Variation de l’altitude ∆h (m) (échelle verticale) de dépôts saisonniers en fonction
de la longitude solaire Ls (◦) (échelle horizontale) de la région polaire Nord de Mars obtenue grâce
à l’instrument MOLA. L’évolution spatiale et temporelle de la variation d’altitude ∆h est attribuée
aux dépôts saisonniers au pôle Nord [Smith et al., 2001].
La glace de CO2 est présente pendant la majeure partie de l’année à la surface de la calotte.
Celle-ci subit des cycles d’accumulation (précipitation ou condensation à la surface) et de subli-
mation. Étant donné que l’air martien est essentiellement composé de CO2 gazeux (p = pCO2), le
traceur b et le fluide porteur a correspondent à la même espèce : le CO2. À température constante,
il suffit d’un changement de pression pour faire sublimer ou condenser l’espèce à la surface (abon-
dance ωCO2 ≈ 1). Ainsi, l’évolution des flux de vapeur de dioxide de carbone est la même que celle
de la vapeur d’eau (Section 6.2.1.1). Lorsque la contrainte de frottement (gradient de pression) est
maximale, le flux de sublimation ou de condensation de CO2 sera lui aussi maximal.
D’après nos observations et nos modélisations numériques, le vent doit favoriser des zones
d’accumulation et d’ablation préférentielles des dépôts saisonniers, et donc de la glace d’eau qu’ils
contiennent, lors des phases de condensation et de sublimation. Tant que la glace d’eau est re-
couverte par de glace de CO2, dont la température d’équilibre à la pression atmosphérique est
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d’environ 150 K, elle ne se sublime pas [Appéré et al., 2011]. La sublimation se produit lorsque
la glace d’eau est libérée de la glace de CO2. Ainsi, si une zone est plus rapidement découverte de
la glace carbonique, le temps d’exposition de la glace d’eau sera plus long et elle sera sujette à un
métamorphisme des grains de glace plus intense.
Durant le printemps et le retrait des dépôts saisonniers, les vents catabatiques sont particuliè-
rement puissants (Fig. 3.37 - Section 3.3.2.2) [Spiga, 2011] et vont affecter les flux de vapeur de
CO2. J’ai souhaité observer une éventuelle distribution asymétrique de la glace de CO2 au-dessus
des petites ondes de sédimentation martiennes à l’aide d’un critère spectral basé sur la profondeur
de bande d’absorption à 1,43µm (Section 3.1.2.2). Les résultats préliminaires ne permettent pas
d’observer une distribution périodique avérée des dépôts de glace carbonique associée à la topogra-
phie des petites ondes de sédimentation. Nous pouvons conclure que soit la répartition des dépôts
de glace carbonique est homogène au-dessus des petites ondes de sédimentation, soit la variation
du taux de sublimation entre les faces amonts et les faces avals des ondes est trop faible pour être
détectée avec l’instrument OMEGA. Une analyse des cubes à hautes résolutions spatiales CRISM
permettrait peut-être de détecter un retrait asymétrique de la glace de CO2 entre les deux faces des
ondes de sédimentation.
6.3 Conclusion générale et perspectives
À la surface des calottes polaires, l’interaction entre l’atmosphère et la cryosphère conduit à la
formation de figures de surface aux propriétés et aux dimensions variées (Fig. 6.8). Le rôle de la
sublimation et de la condensation dans la formation d’objets morphologiques est peu documenté
car ce phénomène est mineur sur Terre comparée à la fonte ou au transport de particules de glace.
Or, dans des environnements froids et dans lesquels la pression partielle de la vapeur d’eau dans
l’atmosphère est faible, la sublimation et la condensation peuvent jouer un rôle important sur les
processus de surface des glaciers [Bintanja, 1999; Betterton, 2001; Mölg et al., 2008; Das et al.,
2013].
Au cours de ma thèse, je me suis attachée à étudier le rôle de la sublimation et de la condensa-
tion sur l’évolution morphologique de la surface d’un glacier. Pour cela, j’ai adopté une approche
pluridisciplinaire basée sur des observations morphologiques, des analyses spectroscopiques et des
modélisations numériques.
La surface de la calotte polaire Nord de Mars est soumise, d’une part à un cycle de l’eau
actif dominé par des processus de sublimation et de condensation et d’autre part, de puissants
vents catabatiques déviés par l’effet de Coriolis qui s’écoulent du centre du dôme vers ses bords.
L’interaction de ces deux agents géomorphologiques va provoquer une redistribution hétérogène
de la glace en surface.
Les petites ondes topographiques, communément appelées ondulations (λ ≈ 10 km et A ≈
20 m) sont superposées à de grandes ondes topographiques, communément appelées dépressions
en spirales (λ ≈ 40 km et A ≈ 400 m). Ces ondes topographique ont fait l’objet de nombreuses
hypothèses de formations [Cutts et al., 1979; Squyres, 1979; Weijermars, 1986; Budd et al., 1986;
Fisher, 1993; Ivanov and Muhleman, 2000; Pathare and Paige, 2005; Ng and Zuber, 2006; Ro-
driguez et al., 2007; Howard, 2000; Tanaka et al., 2008; Smith et al., 2013] qui impliquent des
processus tels que le fluage de la glace, la sublimation ou encore le vent.
L’analyse des données radars de la calotte polaire Nord de Mars a récemment permis d’identi-
fier que les dépressions en spirales sont des ondes de sédimentation qui migrent à contre-sens du
vent [Smith and Holt, 2010; Smith et al., 2013]. La glace récente et peu métamorphisée s’accu-
mule sur la face amont, tandis que sur la face aval, on observe généralement une ablation nette des
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couches de glace anciennes et riches en poussière.
L’étude morphologique, stratigraphique et spectroscopique que nous avons menée sur la ca-
lotte polaire Nord de Mars a permis de déterminer que les ondulations sont également des ondes
de sédimentation. À la surface du lobe de Gemina Lingula, ces ondes de sédimentation migrent à
contre-sens du vent en faveur d’une redistribution asymétrique de la glace. La pente sous le vent est
composée de gros grains de glace métamorphisés, caractéristique d’une accumulation réduite. La
pente face au vent est présente généralement des rides longitudinales et de grains fins de glace peu
métamorphisés, caractéristique d’une accumulation de glace plus importante. Ces ondes de sédi-
mentation peuvent également migrer dans le sens du vent lorsque l’accumulation de glace est plus
importante à l’aval [Smith and Holt, 2015]. De plus, les petites ondes de sédimentation partagent
de nombreuses caractéristiques morphologiques et dynamiques avec les mégadunes en Antarctique
[Frezzotti et al., 2002; Dadic et al., 2013] et également avec des ondes de sédimentation qui se dé-
veloppent sous l’eau [Wynn and Stow, 2002].
Nous avons donc identifié deux échelles d’ondes de sédimentation éoliennes superposées qui
présentent des caractéristiques communes en termes de morphologie et de dynamique. Le rôle res-
pectif de la sublimation, de la condensation et du transport de particules par le vent dans le contrôle
de l’évolution de cette forme est mal contraint à la surface de la calotte polaire Nord de Mars. Le
caractère cohésif de la glace et l’absence d’observation directe de transport de particules permet
de supposer que ce processus n’est pas un agent dominant de l’évolution des formes de surface.
À l’inverse, la sublimation et la condensation de la glace jouent un rôle primordial dans le bilan
de masse de la calotte [Fishbaugh et al., 2008; Pankine et al., 2010; Appéré et al., 2011]. Nous
supposons donc que les ondes de sédimentation migrent sous l’influence des vents catabatiques et
des processus de sublimation et de condensation [Herny et al., 2014]. Ces observations confirment
l’hypothèse que ces morphologies sont contrôlées par des processus éoliens [Howard, 2000; Smith
and Holt, 2010; Smith et al., 2013].
Le développement et la validation d’un code numérique basé sur la résolution couplée des
équations de transport et de diffusion de la vapeur d’eau dans l’atmosphère permettent d’étudier
l’action du vent et de la sublimation/condensation au-dessus de surfaces topographiques variées.
L’étude numérique des flux de vapeur d’eau le long d’une interface ondulée, de rapport d’aspect
équivalent à celui des petites ondes de sédimentation (≈ 2‰) permet de proposer un modèle de
dynamique des ondes de glace à la surface de la calotte : la migration des ondes est le résultat d’un
couplage entre (1) la position du maximum de la contrainte de frottement pariétale et de flux de
vapeur d’eau par rapport à la crête de l’onde et (2) le bilan de masse à la surface du glacier.
Ce modèle de dynamique d’ondes de sédimentation éoliennes est singulier comparé à la dyna-
mique des dunes de sable. En effet, si la réponse hydrodynamique de l’écoulement le long d’une
onde topographique est comparable [Charru et al., 2013], les processus d’érosion, de transport et
de redéposition sont très différents. Dans notre cas il n’y a pas de transport de particules mais un
transport de vapeur d’eau. La position du maximum de flux se produit à proximité de la contrainte
de frottement pariétale pour des phases de condensation et de sublimation. En d’autres termes, se-
lon les conditions thermodynamiques, le maximum d’accumulation de glace par condensation se
produit au même endroit que le maximum d’ablation par sublimation. Le vent favorise les échanges
de flux à l’interface : en période de condensation sa vitesse favorise la croissance de la couche de
givre [Cheng and Shiu, 2002; Cheng and Wu, 2003; Huang et al., 2010] et en période de subli-
mation il accélère le coefficient de transfert de masse hm de la vapeur [Paterson and Cuffey, 1994;
Bergman et al., 2011]. Enfin les processus d’érosion et d’accumulation à la surface des petites
ondes topographiques se produisent successivement, selon les conditions de pression et de tempé-
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rature de l’environnement. Ainsi, la dynamique des ondes de sédimentation est dépendante d’un
cycle annuel de sublimation/condensation.
Par exemple, le plateau de Gemina Lingula est caractérisé par un bilan de masse positif. D’après
nos observations, les petites ondes de sédimentation qui y sont présentent migrent à contre-sens du
vent. Ceci implique que, d’après notre modèle, le déphasage du maximum de flux de vapeur se pro-
duit à l’amont de la crête de l’onde. À l’inverse, lorsque les petites ondes de sédimentation migrent
dans le sens du vent le déphasage doit se produire sur la face aval de l’onde. Le même processus est
possible lorsque la surface est en ablation nette. Ce modèle ne s’applique pas aux grandes ondes
de sédimentation puisque dans notre cas on n’observe pas de coexistence de zone d’ablation et de
zone d’accumulation. Des phénomènes de vent catabatiques plus puissants contrôlent leur dyna-
mique [Smith et al., 2013].
Cette étude complémentaire basée sur l’observation et l’analyse morphologique et spectrosco-
pique de la surface de la calotte et de la modélisation des processus de transfert de masse de vapeur
à la surface d’une surface topographique ondulée, confirme que la sublimation et la condensation
vont jouer un rôle géomorphologique à la surface des glaciers. Dans ce cas, le vent redistribue la
vapeur d’eau à la surface de la calotte et permet l’émergence de structures à différentes échelles
(Fig. 6.8).
Afin, de contraindre la variation des flux de vapeur au-dessus d’une surface topographique
ondulée et l’évolution de sa surface, il est nécessaire de bien contraindre la valeur du déphasage
de l’écoulement et du flux de vapeur. Ceux-ci sont dépendants des propriétés de l’atmosphère
(viscosité, vitesse du vent, hauteur de l’écoulement...), de la longueur d’onde et de la rugosité de
la surface. Notre modèle numérique permet, dans le cas d’un écoulement laminaire, d’établir un
comportement de la contrainte de frottement pariétale en accord avec les données de la littérature
[Thorsness and Hanratty, 1979a; Henn and Sykes, 1999; Charru et al., 2013]. Pour les paramètres
du modèle, on observe un déphasage à l’aval de la contrainte de frottement lorsque la longueur
d’onde augmente (λ > 20 m). Ce comportement n’est pas encore compris car il présente des
désaccords avec les modèles de stabilité linéaire [Thorsness and Hanratty, 1979a; Charru et al.,
2013].
Le développement de ce modèle est préliminaire est nécessite des améliorations telles que la
prise en compte de la turbulence de l’écoulement (Annexe C) et l’étude de l’influence du nombre de
Froude sur la position du maximum de contrainte de frottement [Andreotti et al., 2012]. En effet, les
différentes analogies établies entre les ondes de sédimentation éoliennes et sous-marines [Frezzotti
et al., 2002; Dadic et al., 2013; Smith et al., 2013; Cartigny et al., 2014] attestent l’importance de
ce nombre de Froude pour décrire les caractéristiques dynamiques d’un écoulement dense et peu
profond [Andreotti et al., 2012]. Cet effet pourrait être pris en compte dans notre modèle grâce à
la définition d’une condition à la limite supérieure de l’écoulement.
Enfin, pour le moment, nous ne sommes pas en mesure d’estimer la valeur du déphasage de
la contrainte de frottement du vent au-dessus des petites ondes de sédimentation martiennes. En
effet, pour cette longueur d’onde (λ = 10 km), le calcul numérique n’est pas stable. Un travail
concernant le choix des paramètres d’adimensionnement et les échelles typiques du problème est
nécessaire pour pouvoir traiter de plus grands domaines.
Cette étude, soulève de nouvelles questions et des perspectives de recherche :
Premièrement, la migration des ondes de sédimentation est fonction du bilan de masse de sur-
face annuel. Ainsi pour déterminer sa valeur il est nécessaire d’évaluer les flux de vapeur d’eau qui
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s’échappent de la calotte en période de sublimation et le pourcentage de glace d’eau qui précipite
au sein dépôts de CO2 saisonniers.
Deuxièmement, l’hypothèse que nous développons est que le processus d’accumulation à la
surface de la calotte ne dépend que du changement de phase de la glace. Néanmoins, en Antarc-
tique, l’accumulation de la glace est dominée par le transport de particules de neige [Frezzotti et al.,
2002]. Il apparait que des processus physiques différents peuvent produire des figures analogues,
les petites ondes de sédimentation martiennes et les mégadunes antarctiques. Quel est le rôle res-
pectif du transfert de masse et du transport de particules dans la dynamique des mégadunes ? Une
analyse de terrain dans un champ de mégadunes en Antarctique permettrait la mesure des carac-
téristiques de la couche limite atmosphérique, des mesures des taux de vapeur d’eau et des taux
d’accumulation de particules peut permettre d’apporter des réponses quant à l’implication des dif-
férents facteurs physiques responsables de cette dynamique singulière.
Troisièmement, à la surface de la calotte polaire Nord de Mars, la majorité des figures pré-
sentes semblent être contrôlées par l’interaction du vent et de la sublimation. Peut-on établir un
lien de croissance entre les petites ondes de sédimentation, les grandes zones de sédimentation
et les escarpements ? De même, on observe le développement de ces dynamiques en Antarctique
(mégadunes) et sous l’eau (les ondes de sédimentation). Une loi d’échelle peut-elle s’appliquer ?
Quatrièmement, l’étude des figures éoliennes observables à la surface des calottes a permis de
réaliser la cartographie des zones préférentielles d’ablation. L’interaction air/cryosphère conduit
à la redistribution de la glace à la surface des calottes, à l’échelle locale ou globale, de manière
complexe. L’identification et l’analyse des surfaces affectées par ces interactions permettent d’éva-
luer l’influence des facteurs physiques qui contrôlent le bilan de masse de surface. Par exemple,
l’absence d’analogue terrestre des grandes ondes de sédimentation est probablement liée à l’écou-
lement rapide de la glace en Antarctique par rapport au vitesse de sublimation. La compréhension
des processus de redistribution de la glace est essentiel pour contraindre le bilan de masse des
calottes polaires et également pour l’interprétation des informations issues des données stratigra-
phiques enregistrées dans la glace (Fig. 6.8) [Rémy and Frezzotti, 2006; Fishbaugh et al., 2008;
Das et al., 2013].
Enfin, nous avons étudié les morphologies éoliennes à la surface de la calotte polaire Nord de
Mars et celles de l’Antarctique. Mars et la Terre possèdent deux autres calottes qui sont respec-
tivement la calotte polaire Sud de Mars et le Groenland. Ces étendues de glace sont également
soumises à l’influence de vents catabatiques [Bromwich et al., 1996; Smith et al., 2015]. L’inter-
action de cet écoulement avec les surfaces glacée doit créer des formes en surface. À la surface de
la calotte polaire Sud de Mars, des grandes ondes de sédimentation de glace sont également obser-
vées [Smith et al., 2015]. À l’inverse, le développement d’ondes de sédimentation à la surface du
Groenland n’a, à ma connaissance, encore jamais été observé.
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Annexe B
Démonstrations et méthodes numériques
Soit un volume V , constitué de particules fluides, de surfaceS et de normale~n. Par convention,
la normale~n est orientée vers l’extérieur du volume V .
B.1 Théorème de Green-Ostrogradsky
Le flux de particules fluides à travers la surfaceS correspond à l’intégrale de la vitesse normale
sur la surface considérée (Eq. B.1).
Flux =
∫ ∫
S
~u ·~ndS (B.1)
Le théorème de Green-Ostrogradsky (ou théorème de divergence du flux) permet d’établir la
conservation entre le flux surfacique et le flux volumique (Eq. B.2) :∫ ∫
S
~u ·~ndS =
∫ ∫ ∫
V
−→5 ·~udV et
∫ ∫
S
f~ndS =
∫ ∫ ∫
V
−→5 f dV (B.2)
Avec f un champ scalaire.
Les démonstrations suivantes requièrent l’utilisation du théorème de Green-Ostrogradsky.
B.2 Démonstration de l’équation de conservation de la masse
La démonstration de l’équation de conservation de la masse (ou continuité) est largement pré-
sentée dans les ouvrages de mécanique des fluides [Guyon et al., 2004; Chassaing, 2000a].
L’équation de continuité assure que le bilan de quantité de masse dm/dt des particules animées
d’une vitesse ~u au sein d’un volume fluide V (≡ flux à travers sa surface fermée S ) soit nul (Eq.
B.4) si on néglige les termes sources (création ou perte de masse) [Guyon et al., 2004].
m =
∫ ∫ ∫
V
ρdV (B.3)
dm
dt
=
d
dt
∫ ∫ ∫
V
ρdV =
∫ ∫ ∫
V
∂ρ
∂ t
+
∫ ∫
S
ρ~u ·~ndS = 0 (B.4)
D’après le théorème de Green-Ostrogradsky (Eq. B.5) :∫ ∫
S
ρ~u ·~ndS =
∫ ∫ ∫
V
−→5 · (ρ~u)dV (B.5)
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D’où
dm
dt
=
∫ ∫ ∫
V
(
∂ρ
∂ t
+
−→5 · (ρ~u)
)
dV = 0 (B.6)
Pour un volume qui tend vers 0 on obtient localement l’équation de continuité (Eq. B.7) :
∂ρ
∂ t
+
−→5 · (ρ~u) = 0 (B.7)
B.3 Démonstration de l’équation de transport-diffusion
L’équation de transport-diffusion (Eq. 4.20) utilisée dans le modèle numérique peut être dé-
duite de l’équation de la conservation de la masse (Eq. B.7).
On considère un mélange binaire d’une espèce b (fluide porteur) et d’une espèce a (fluide
traceur) qui sont des fluides incompressibles. L’abondance du fluide porteur est grande devant le
traceur et donc le mélange binaire répond aux caractéristiques de l’espèce b (ρ = ρb). L’équation
de transport-diffusion est détaillée pour l’espèce a.
On rappelle que :
– ma (masse de l’espèce a)
– ρa (concentration de l’espèce a)
– ρ = ∑nρn
– ωa = ρa/ρ (fraction massique de l’espèce a)
– ∑nωn = 1
On considère l’élément de volume V . Les particules a de masse ma (Eq. B.8) et de vitesse ~ua
entrent et sortent à chaque instant de V par sa frontièreS .
ma =
∫ ∫ ∫
V
ρadV (B.8)
S’il y a accumulation ou érosion de l’espèce a alors le terme source Sa existe et le bilan de
masse du traceur dma/dt est non nul (Eq. B.9).
dma
dt
=
d
dt
∫ ∫ ∫
V
ρadV =
∫ ∫ ∫
V
∂ρa
∂ t
dV +
∫ ∫
S
ρ~ua · ~nadS = Sa 6= 0 (B.9)
D’après le théorème d’Ostrogradsky, pour un volume V fixe et qui tend vers 0, on obtient
l’équation de continuité du traceur (Eq. B.10).
∂ρa
∂ t
+
−→5 · (ρa~ua) = Sa (B.10)
Le traceur a est l’un des constituants du mélange binaire gazeux. Ces espèces sont soumises à
un écoulement convectif forcé. Le fluide porteur est animé d’une vitesse globale ~u. S’il n’y a pas
de mélange alors le transfert de l’espèce a est passif. C’est le cas par exemple pour un écoulement
laminaire (~ua =~u). La conservation des espèces est alors décrite par l’équation B.11.
∂ρa
∂ t
+
−→5 · (ρa~u) = Sa (B.11)
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À l’inverse, s’il y a un mélange au sein de l’écoulement, les particules de masse ma ne suivent
plus les lignes de courants et sont animées par leur vitesse propre ~ua, c’est par exemple le cas pour
un écoulement turbulent ou pour un écoulement avec diffusion de l’espèce a (~ua 6=~u). Dans ce cas
il faut prendre en compte un terme de diffusion de l’espèce a dans l’équation B.12 de conservation
des espèces.
∂ρa
∂ t
+
−→5 · (ρa~ua+~ja) = Sa (B.12)
Avec ~ja, l’expression vectorielle du terme de flux de diffusion de la masse (loi de Fick - Eq.
4.18).
La valeur ~ua est impossible à mesurer car on ne peut avoir qu’une vision macroscopique du
fluide et non pas de chaque particule fluide (longueur caractéristique de la particule fluide considé-
rée au libre parcours moyen des molécules). Pour pallier à la non connaissance de ~ua, on utilise
la définition de la vitesse barycentrique (Eq. B.13). C’est-à-dire que l’on va définir une vitesse
générique au point P qui est le barycentre des particules a (Eq. B.14) [Chassaing, 2000a].
~u =
(
d
−→
OP
dt
)
V
(B.13)
ρ~u =
np
∑
i=1
ρa~ua (B.14)
On introduit artificiellement un terme de substitution à ~ua qui lui est mesurable, à savoir la
vitesse globale du fluide porteur~u (Eq. B.15).
∂ρa
∂ t
+
−→5 · (ρa~ua)+−→5 · (ρa~u)−−→5 · (ρa~u) = ∂ρa∂ t +
−→5 · (ρa~u)+−→5 · (ρa~ua−ρa~u) = Sa (B.15)
Du fait de la liberté de mouvement, chaque élément np va s’écarter de la vitesse moyenne du
fluide (≡ vitesse barycentrique) tel que ~u−~ui. Cet écart est traduit par le terme de flux ~ja (Eq.
B.16).
~ja = (ρa~ua−ρa~u) =−ρa(~u− ~ua) (B.16)
On réinjecte l’expression B.16 dans l’équation de conservation des espèces pour un mélange
B.12 (Eq. B.17).
∂ρa
∂ t
+
−→5 · (ρa~u)+−→5 ·~ja = Sa (B.17)
Soit
−→5·(ρ~u) = ρ−→5·~u+~u ·−→5ρ . Pour un fluide incompressible (−→5·~u= 0) on obtient l’équation
B.18 :
∂ρa
∂ t
+~u ·−→5ρa+−→5 ·~ja = Sa (B.18)
Loi de diffusion de Fick (Eq. B.19) :
~ja =−ρDa,b
−→5ωa (B.19)
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Avec ρ et Da,b, respectivement la concentration du fluide porteur et la diffusivité massique du
traceur a dans le fluide porteur b qui sont des valeurs constantes.
Ainsi, on obtient l’équation de bilan de masse pour un phénomène de transport-diffusion dans
un fluide porteur incompressible (Eq. B.20) :
ρ
(
∂ωa
∂ t
+~u ·−→5ωa
)
= ρDa,b4ωa+Sa (B.20)
B.4 Formulation faible des équations du problème
La résolution numérique des équations aux dérivées partielles relatives au problème de trans-
port d’une espèce a dans un fluide porteur b implique une transformation de ces équations. La
formulation de Galerkin pour la Méthode des Eléments Finis (MEF) (Section 4.2.2) permet la
discrétisation des opérateurs aux dérivées partielles et la construction de matrices plus simples à
résoudre numériquement. Cette section détaille la mise sous forme variationnelle des équations
de Navier-Stokes (NS) (Eq. 4.7) et de Transport-Diffusion (TD) (Eq. 4.20) ainsi que les schémas
numériques utilisés pour la résolution (Section 4.2.4).
B.4.1 Équation de la dynamique
On rappelle l’expression de l’équation de la quantité de mouvement (Eq. B.21) :
ρ
(
∂~u
∂ t
+(~u5)~u
)
= µ4~u−−→5P (B.21)
B.4.1.1 Formulation variationnelle
La formulation variationnelle est détaillée pour un champ vectorielle (~u) considéré en deux
dimensions et sans gradient de pression. La formulation de Galerkin nécessite l’introduction d’une
fonction de pondération (fonction test) N j (Eq. B.22).∫
Ωn
ρ
(
∂~u
∂ t
+
(
~u
∂~u
∂x
+~v
∂~u
∂y
))
×N j =
∫
Ωn
µ4~u×N j (B.22)
Grâce aux égalités sur les opérateurs vectorielles, on transforme4~u en
−→5 · (5~u) =5·~U
avec ~U =5 et on parvient à transférer un degré de dérivation du champs~u vers la fonction test N j
(Eq. B.24).
5~U×N j =5·
(
N j~U
)
−~U ·−→5N j (B.23)
∫
Ωn
ρ
∂~u
∂ t
×N j +
∫
Ωn
ρ
(
~u
∂~u
∂x
+~v
∂~u
∂y
)
×N j =
∫
Ωn
µ
(−→5 · (5~u×N j)−5~u ·−→5N j) (B.24)
238
B.4. FORMULATION FAIBLE DES ÉQUATIONS DU PROBLÈME
L’opération a pour but de diminuer l’erreur numérique en diminuant le degré de dérivation
sur les inconnues par une dérivation de la fonction test N j. Le terme
∫
Ωn
−→5 · (5~u×N j) peut être
transformé d’après le théorème de Green-Ostrogradsky (Eq. B.2) en :∫ ∫
Ωn
(5~u×N j) ·~ndS =
∫ ∫
∂Ω
(
(5~u ·n
)
N j (B.25)
On obtient donc la formulation variationnelle de l’équation de NS par la méthode de Galerkin
(Eq. B.26).
∫
Ωn
ρ
∂~u
∂ t
×N j +
∫
Ωn
ρ
(
~u
∂~u
∂x
+~v
∂~u
∂y
)
×N j =−
∫
Ωn
µ5~u ·−→5N j =−
∫
Ωn
µ
∂~u
∂x
∂N j
∂x
+
∂~u
∂y
∂N j
∂y
(B.26)
Or la fonction test est nulle sur les parois et5~u est nul sur les bords pour lesquels on applique
une condition de Neumann.
B.4.1.2 Schémas numériques
On cherche à estimer le champ de vitesse u à l’instant tn+1 dans un domaine numérique Ωn
bordé de frontière Γn f .
La dérivée temporelle est estimée grâce à un schéma Euler explicite, c’est-à-dire que l’on cal-
cule la valeur de la vitesse à l’étape tn+1 à partir des valeurs à l’étape tn (Eq. B.27 - section 4.2.4.1).
∂u(tn+1)
∂ t
=
ut
n+1−utn
dt
∫
Ωn
ρ
1
dt
ut
n+1
N j +
∫
Ωn
ρ(ut
n+15utn+1)N j +
∫
Ωn
µ
−→5utn+1−→5N j =
∫
Ωn
ρ
1
dt
ut
n
N j (B.27)
De plus, en ce qui concerne la partie diffusive de l’équation de NS (associée au Laplacien), on
adopte un schéma temporel de type Crank-Nickolson (Θ = 0,5) (Eq. B.28 - section 4.2.4.1).
∫
Ωn
ρ
1
dt
ut
n+1
N j+
∫
Ωn
ρ(ut
n+15utn+1)N j+
∫
Ωn
Θµ
−→5utn+1−→5N j =
∫
Ωn
ρ
1
dt
ut
n
N j+
∫
Ωn
(1−Θ)µ−→5utn−→5N j
(B.28)
Sous FreeFEM++ le module convect [Lucquin and Pironneau, 1996; Hecht, 2015] permet de
coder le terme spatial de l’advection d’un champ (Section 4.2.4.2). L’introduction de la fonction
convect permet une stabilisation de la résolution numérique par un décentrage spatial amont du
terme de convection (Eq. B.29).
∫
Ωn
ρ
1
dt
u(x)t
n+1
N j +
∫
Ωn
Θµ
−→5u(x)tn+1−→5N j =
∫
Ωn
ut
n
(x−u(x)t ′)+
∫
Ωn
(1−Θ)µ−→5u(x)tn−→5N j
(B.29)
Avec t ′ = t+0,5 [Lucquin and Pironneau, 1996; Hecht, 2015].
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B.4.1.3 Terme de pression
Jusqu’à présent, nous avons détaillé la formulation variationnelle pour NS sans gradient de
pression. Le couplage de la résolution vitesse-pression passe par une méthode de pénalisation.
Le terme du gradient de pression sous forme variationnelle (Eq. B.30) est ajouté aux membres
de droite de l’équation (B.26). ∫
Ωn
−−→5p×N jdΩn (B.30)
L’ajout du terme de pression à la résolution numérique pose des problèmes de fermeture des
équations linéaires puisqu’il y a deux équations (NS selon u et v) pour trois inconnues (u, v et p).
L’équation de continuité assure la conservation de la masse et permet la prise en compte du terme
de pression par le paramètre de pénalty γ× p×N j (Eq. B.31).∫
Ωn
(
−→5 ·~v)×N j +
∫
Ωn
γ× p×N j = 0 (B.31)
Le paramètre γ est choisi généralement très petit (≤ 10−8) de manière à ne pas être nul pour
permettre la résolution de p tout en assurant la continuité des champs.
Généralement, le terme de pression est défini dans un espace fonctionnel d’un ordre polynomial
inférieur de 1 degré à celui des champs de vitesses.
B.4.2 Équation de transport-diffusion
L’expression de l’équation de transport-diffusion est rappelée à l’équation B.20.
B.4.2.1 Formulation variationnelle
La démarche suivie pour la formulation variationnelle du champ de concentration du traceur ρa
est la même que celle présentée précédemment pour le champ de vitesse~u. On introduit la fonction
de pondération (fonction test) N j (Eq. B.32).∫
Ωn
(
∂ρa
∂ t
+~u
(
∂ρa
∂x
+
∂ρa
∂y
))
×N j =
∫
Ωn
Da,b
−→5 · (−→5ρa)×N j (B.32)
On pose
−→5ρa ≡ ~U . Grâce aux égalités sur les opérateurs vectoriels (Eq. B.33), on parvient à
transférer un degré de dérivation du champ ρa vers la fonction test N j (Eq. B.34).
−→5 ·
(−→5ρa)×N j =−→5 ·(−→5ρa×N j)−−→5ρa ·−→5N j (B.33)
∫
Ωn
∂ρa
∂ t
×N j +
∫
Ωn
~u
(
∂ρa
∂x
+
∂ρa
∂y
)
×N j =
∫
Ωn
Da,b
(−→5 · (−→5ρa×N j)−−→5ρa ·−→5N j) (B.34)
Le terme
∫
Ωn
−→5 · (−→5ρa×N j) peut être transformé d’après le théorème de Green-Ostrogradsky
(Eq. B.2) en (Eq. B.35) :∫ ∫
∂Ω
(
−→5ρa×N j) ·~ndS) =
∫ ∫
∂Ω
(
−→5ρa ·~n)N jdS (B.35)
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Or la fonction test est nulle sur les parois et
−→5ρa est défini nul sur les bords pour lesquels
s’appliquent la condition de Neumann.
Ce qui permet d’obtenir la formulation variationnelle de l’équation de TD par la méthode de
Galerkin (Eq. B.36).
∫
Ωn
∂ρa
∂ t
×N j+
∫
Ωn
~u
(
∂ρa
∂x
+
∂ρa
∂y
)
×N j =−
∫
Ωn
Da,b
−→5ρa ·−→5N j =−
∫
Ωn
Da,b
∂ρa
∂x
∂N j
∂x
∂ρa
∂y
∂N j
∂y
(B.36)
B.4.2.2 Schémas numériques
On cherche à estimer le champ de concentration du traceur ρa à l’instant tn+1 dans un domaine
numérique Ωn bordé de frontière Γn f .
La dérivée temporelle est estimée grâce à un schéma Euler explicite, c’est-à-dire que l’on cal-
cule la valeur de la concentration à l’étape tn+1 à partir des valeurs à l’étape tn (Eq. B.37 - section
4.2.4.1).
∂ρa
∂ t
=
ρ tn+1a −ρ t
n
a
dt
∫
Ωn
1
dt
ρ t
n+1
a N j +
∫
Ωn
(~ut
n+1−→5ρ tn+1a )N j +
∫
Ωn
Da,b
−→5ρ tn+1a
−→5N j =
∫
Ωn
1
dt
ρ t
n
a N j (B.37)
De plus, en ce qui concerne la partie diffusive de l’équation de NS (associée au Laplacien), on
adopte un schéma temporel de type Crank-Nickolson (Θ = 0,5) (Eq. B.28 - section 4.1.3.2).
∫
Ωn
1
dt
ρ t
n+1
a N j+
∫
Ωn
(~ut
n+1−→5ρ tn+1a )N j+
∫
Ωn
ΘDa,b
−→5ρ tn+1a
−→5N j =
∫
Ωn
1
dt
ρ t
n
a N j+
∫
Ωn
(1−Θ)Da,b
−→5ρ tna
−→5N j
(B.38)
Sous FreeFEM++ le module convect [Lucquin and Pironneau, 1996; Hecht, 2015] permet de
coder le terme spatial de l’advection d’un champ (Section 4.2.4.2). L’introduction de la fonction
convect permet une stabilisation de la résolution numérique par un décentrage spatial amont du
terme de convection (Eq. B.39).
∫
Ωn
1
dt
ρa(x)t
n+1
N j +
∫
Ωn
Θµ
−→5ρa(x)tn+1−→5N j =
∫
Ωn
ρ t
n
a (x−u(x)t
′
)+
∫
Ωn
(1−Θ)µ−→5ρa(x)tn−→5N j
(B.39)
Avec t ′ = t+0,5 [Lucquin and Pironneau, 1996; Hecht, 2015].
Le terme de convection (Eq. B.40) peut également être décomposé à l’aide du théorème de
Green-Ostrogradsky (Eq. B.2). Cette opération s’applique pour un fluide incompressible :
∫
Ωn
(~u ·−→5ρa)N jdΩn = 12
∫
Ωn
~u ·
(
N j
−→5N j−ρa−→5N j
)
dΩn+
1
2
∫
Γn f
ρa×N j×~u ·~ndΓn f (B.40)
L’avantage est que l’on fait apparaître une matrice antisymétrique qui garantit la conservation
globale de la masse dans le domaine [Bianch et al., 2004]. Néanmoins, il s’avère que ce schéma
n’est pas stable lorsqu’il est couplé avec un gradient de pression.
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Annexe C
Modèle de turbulence
C.1 Fermeture des équations RANS
La complexité des écoulements turbulents impose une approche descriptive statistique qui per-
met d’établir un système d’équations du mouvement moyen dit RANS (Reynolds Average Navier-
Stokes (Eq. 4.9 et 4.10 - Section 4.1.2.3). La vitesse instantanée est décomposée en un mouvement
moyen et un mouvement fluctuant tel que : u∗i =Ui + u′i. Cette décomposition, dite de Reynolds,
est introduite dans les équations de Navier-Stokes, puis celles-ci sont moyennées. Ce traitement
des équations aboutit à un système ouvert au premier ordre en raison de la présence du terme des
corrélations doubles du tenseur des contraintes de Reynolds Ri, j = −ρu′iu′j [Chassaing, 2000b].
Les modèles de turbulence fournissent des outils permettant de fermer les systèmes d’équations
par des relations entre les moments d’ordre 2 inconnus et les moments d’ordre 1 résolus.
Pour l’étude d’une couche limite en deux dimensions, une fermeture simple est établie (Eq.
C.1). Le tenseur des contraintes est alors défini comme proportionnel au gradient de vitesse moyen
[Chassaing, 2000b].
Ri, j =−ρu′iu′j = µT
∂U
∂y
(C.1)
Avec µT le coefficient de viscosité dynamique turbulente introduit par Boussinesq, qui carac-
térise l’écoulement. Ce terme est défini comme proportionnel à une échelle de vitesse turbulente
uT et une échelle de longueur turbulente lT à une constante Cµ près.
νT =
µT
ρ
=CµumT l
m
T (C.2)
Ce terme intervient dans les équations de la vitesse moyenne comme un facteur correcteur de
la viscosité ν qui caractérise le fluide (Eq. C.3). Par exemple pour la première composante de la
vitesse, on obtient l’équation suivante :
∂u
∂ t
+u
∂u
∂x
+ v
∂u
∂y
=−∂ p
∂x
+
∂
∂x
[
(ν+νT )
∂u
∂x
]
+
∂
∂y
[
(ν+νT )
∂u
∂y
]
(C.3)
L’approximation du tenseur de Reynolds par une viscosité turbulente permet de réduire le
nombre d’inconnues. Ainsi, la définition de νT rend possible la résolution des champs de vitesses.
Les différents modèles de fermeture proposent des relations algébriques de νT traduisant le carac-
tère turbulent de l’écoulement.
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C′µ Cε1 Cε2 σk σε
0,09 1,44 1,92 1,00 1,30
TABLE C.1 – Valeurs standards des constantes de turbulence du modèle k-ε [Chassaing, 2000b].
C.2 Modèle k- ε
Le modèle k- ε est l’un des modèles de turbulence les plus utilisés. Il propose de définir
l’échelle de longueur lT par l’introduction de deux équations supplémentaires ; (1) l’équation de
l’énergie cinétique de turbulence k et l’équation de dissipation visqueuse ε .
Dans ce cas on définit uT l’échelle de vitesse turbulente comme la racine carrée du terme
d’énergie cinétique turbulente (uT =
√
k - schéma de Prandtl-Kolomogrov) et lT l’échelle de lon-
gueur turbulente, fonction de l’énergie cinétique et de la dissipation (Eq. C.4).
lT =CD
k3/2
ε
(C.4)
Avec CD une constante.
D’où l’expression de la viscosité turbulente pour le modèle k- ε (Eq. C.5) [Chassaing, 2000b] :
νT =C′µ
k2
ε
avec C′µ =CµCD (Tab. C.2) (C.5)
Afin de résoudre ces deux nouvelles inconnues il est nécessaire d’introduire deux nouvelles
équations pour k (Eq. C.6) et ε (Eq. C.7) qui correspondent à des équations de transport.
∂k
∂ t
+
−→5 ·
(
k~u− νT
σk
−→5k
)
= Pk− ε (C.6)
∂ε
∂ t
+
−→5 ·
(
ε~u− νT
σε
−→5ε
)
=
ε
k
(C1Pk−C2ε) (C.7)
Ces deux équations sont couplées. On définis les termes de production d’énergie cinétique Pk
(Eq. C.8) qui est un terme source favorisant le maintien de l’écoulement et de dissipation Pε (Eq.
C.9) qui est un terme puit qui agit en défaveur du maintien du caractère turbulent de l’écoulement.
Pk = νT
[
2
(
∂u
∂x
)2
+2
(
∂v
∂y
)2
+
(
∂v
∂x
+
∂u
∂y
)2]
(C.8)
Pε =Cε1
ε
k
Pk (C.9)
Avec Cε1, Cε2, σk et σε des constantes (Tab. C.2).
C.3 Modèle numérique
La mise en œuvre du modèle k-ε dans le code numérique est basée sur l’étude de Kuzmin et al.
[2007]. Nous choisissons une configuration simple de type canal qui a fait l’objet de nombreuses
études.
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Les discrétisations des équations d’énergie cinétique et de dissipation sont similaires à celles
proposées pour les équations de NS et de TD (Section 4.2.4). C’est-à-dire que le schéma du terme
de convection est de type Crank-Nicolsons et avec un décentrage amont (fonction convect - Eq.
4.58) et le schéma associé au Laplacien est de type Crank-Nicolson ou Euler centré.
Kuzmin et al. [2007] propose l’introduction d’un facteur Λ (Eq. C.10) afin de découpler les
équations C.6 et C.7 et faciliter la résolution numérique (Eq. C.11 et C.12).
Λ=C′µ
k
νT
(C.10)
∂k
∂ t
+
−→5 ·
(
k~u− νT
σk
−→5k
)
+Λk = Pk (C.11)
∂ε
∂ t
+
−→5 ·
(
ε~u− νT
σε
−→5ε
)
+Cε2Λε = ΛCε1Pk (C.12)
Le découplage des équations de k et ε implique également une redéfinition de la viscosité turbu-
lente νT (Eq. C.5). La viscosité turbulente n’est pas constante sur l’ensemble du domaine. En effet,
la viscosité liée à la nature du fluide domine (νT  ν), elle contrôle le gradient de vitesse (dans la
sous-couche-visqueuse). A l’inverse, loin des parois, la viscosité turbulente domine l’écoulement
(νT  ν). Il est donc nécessaire de compartimenter les valeurs de νT le long de la section du canal
(Eq. C.13).
νT = max
{
ν ,l∗
√
k
}
(C.13)
Avec l∗, la longueur de mélange définie telle que sa valeur tend vers 0 proche de la paroi (1) ou
soit de l’ordre de la taille des tourbillons turbulents maximums loin des parois (2) :
l∗ =
 Cµ
k2/3
ε
si Cµk2/3 < εlmax (1)
lmax = min{κ ,10%H/2} sinon, (2)
(C.14)
C.4 Résultats préliminaires
Le domaine numériqueΩn est un canal de 50 m de long et de section H1 = 2 m dont le maillage
est régulier (Fig. C.1 (a)). Afin de valider notre modèle, nous nous basons sur les études de Kuz-
min et al. [2007] et sur le cahier de validation du code numérique Thétis [Delmas, 2009]. Les deux
études comparent les résultats du modèle k-ε avec une résolution directe des équations de la tur-
bulence (DNS - Direct Numerical Simulation) [Kim et al., 1987].
La vitesse moyenne Umoy dans le canal est fixée à 1 m/s et fait office de condition d’entrée
(Γ3). Le champ de vitesse dans le domaine est initialisé par un profil de vitesse de type turbulent
analogue au profil de Poiseuille modulo un exposant (Eq. C.15) [Chassaing, 2000b].
U =Umax×
(
1−
( y
H1
))(1/6,25)
(C.15)
Avec Umax =Umoy× (6,25+1)/6,25.
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Une condition d’adhérence (u = 0 m/s) est imposée sur les parois Γ1 et Γ3 du canal et une
condition de Neunamm est attribuée en sortie (Γ2). La vitesse moyenne de frottement u∗ est fixée à
6,398× 10−2 [Delmas, 2009]. Enfin, la viscosité cinématique du fluide ν est calibrée sur la valeur
du nombre de Reynolds moyen du canal Rem (Eq. 4.62) que l’on impose à 3300 [Kim et al., 1987].
L’énergie turbulente k suit une fonction directement liée à la vitesse (Eq. C.16) et sa valeur est
nulle sur les parois Γ1 et Γ3 (k = 0 - condition de Dirichlet).
kin = 0,003 |U |2 (C.16)
Avec 0,003 une constante empirique [Kuzmin et al., 2007].
La dissipation visqueuse est fonction de la valeur de k dans le domaine numérique. Sa valeur
en entrée, εin, est imposée par la relation C.17.
εin =Cµ
k3/2
l0
(C.17)
Avec l0 l’épaisseur de mélange par défaut que l’on estime à 5% de la section du canal. Sur les
bords du canal, la valeur de ε est non nulle (ε = 0,168 u4∗/ν) car la dissipation est maximale dans
la sous-couche visqueuse.
Une condition de Neumann est imposée pour l’ensemble des inconnues en sortie (Γ2). Les si-
mulations sont arrêtées lorsque la convergence des valeurs du champ de vitesse u est atteinte (Fig.
C.1).
Le champ de vitesse au bout du canal présente un profil de type turbulent pour nos simulations
avec un maillage vertical de 16 et de 32 mailles. Le profil avec 32 mailles présente une bonne cor-
respondance avec la modélisation Thétis pour la même résolution (Fig. C.2). La vitesse maximale
enregistrée au centre du canal est 1,24 m/s alors qu’elle est de 1,20 m/s pour le modèle DNS (Fig.
C.1 (b) et C.2). Le modèle k-ε ne représente pas bien la physique de l’écoulement proche de la pa-
roi. C’est pourquoi les gradients de vitesse proche de la paroi ne sont pas respectés. L’augmentation
du nombre de maille permet de gagner en précision de calcul.
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FIGURE C.1 – Résultat obtenu pour une configuration de canal rectangulaire de section H1 = 2,
longueur = 50 m (zoom sur les 20 derniers mètres), Rem = 3300 et u∗ = 6,398 m/s. (a) Maillage
régulier (Nombre de triangle = 12800 et pas de maillage = 32 selon y). (b) Champ de vitesse u
(m/s). (c) Champ de pression p (Pa). (d) Champ de l’énergie cinétique de turbulence k.
247
ANNEXE C. MODÈLE DE TURBULENCE
FIGURE C.2 – Profiles de vitesse u dans le canal pour différents pas de maillage selon y (x = 38
m). Les résultats obtenus sont comparés au données de la littérature.
FIGURE C.3 – Profiles d’énergie cinétique k dans le canal pour différents pas de maillage selon y
(x = 38 m). Les résultats obtenus sont comparés au données de la littérature.
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Ensuite, le gradient de pression dans le canal est constant et de l’ordre de -6,14× 10−3 soit une
valeur proche de la valeur théorique -8,18× 10−3 (-2 ρ(u2∗/(H1/2) [Chassaing, 2000b]) (Fig. C.1
(c)).
Enfin, le champ de l’énergie cinétique présente une distribution conforme aux cas tests (Fig.
C.1 (d) et C.3). On observe une valeur minimale au centre de la section et un maximum dans la
zone proche paroi (y < ± 0,80 m) d’un ordre de grandeur 10−2. Les profils obtenus avec le mo-
dèle sous-estime les valeurs pour des simulations analogues (Thétis). De plus, un effet "rebond"
est visible à proximité des maximums de k. Ceci peut-être lié à une mauvaise résolution ou un
effet de maillage (persiste pour un maillage deux fois plus précis). Il serait intéressant de travailler
avec un maillage très précis sur les bords. Enfin, on note que les profils de k ne présentent pas une
symétrie parfaite qui atteste de problèmes persistants à résoudre (Fig. C.1 (d) et C.3). Dans ce cas
l’asymétrie est peut-être liée à des anomalies du champ de pression en entrée du canal.
Ces premiers résultats de validation sont encourageants. Néanmoins, des problèmes persistent,
notamment la résolution du paramètre ε qui n’est pas stable tout au long du calcul.
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Dynamics of aeolian sedimentation waves at the surface of Martian and terrestrial glaciers: Morphologic 
and spectroscopic observation, numerical modeling of mass transfer by sublimation/condensation 
Résumé 
Le bilan de masse et d’énergie des calottes polaires
martiennes et terrestres est contrôlé par des interactions
complexes entre l’atmosphère et la cryosphère qui peuvent
aboutir à la formation d’ondes de sédimentation éoliennes à la 
surface de ces calottes. Dans cette étude, nous évaluons
l’influence de la sublimation et de la condensation de la
vapeur d’eau dans le développement de ces ondes de
sédimentation. 
Nous utilisons des données complémentaires, acquises par les
orbiteurs martiens, pour montrer qu’à la surface de la calotte
polaire Nord de Mars on observe deux séries d’ondes
superposées à différentes longueurs d’ondes. Celles-ci 
migrent dans le sens ou à contre-sens du vent en réponse à
une accumulation asymétrique de la glace engendrée par les
vents catabatiques. Ces ondes de sédimentation présentent des
similitudes avec les mégadunes de neige en Antarctique. 
De plus, nous avons développé un modèle numérique afin
d’étudier l’interaction entre la sublimation/condensation de la
vapeur d’eau et un écoulement atmosphérique unidirectionnel
au-dessus d’une surface de glace ondulée. Le maximum du
flux de vapeur d’eau coïncide avec le maximum de la
contrainte de frottement dont la localisation par rapport aux
crêtes varie en fonction de la longueur d’onde et des
propriétés du fluide. Lorsque la contrainte maximum est
située à l’amont de la crête, on y observe un transfert de
masse plus important qu’à l’aval. Ces résultats sont identiques 
pour un cas de sublimation (ablation) et un cas de
condensation (accumulation). Au cours d’une simulation, la
sublimation et la condensation ne coexistent pas comme c’est
le cas par exemple pour les dunes éoliennes de sable. Ces
résultats signifient que si l’accumulation est plus importante
que l’ablation, alors les ondes migrent à contre-sens du vent. 
Nos observations et simulations sont donc en accord avec 
l’hypothèse que les ondes de sédimentation martiennes
peuvent migrer dans le sens ou à contre-sens du vent en raison
d’une redistribution asymétrique de la glace entre la face
amont et aval au cours d’une année martienne. 
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Abstract 
Mass and energy balance of terrestrial and Martian ice sheets
are driven by complex interactions between the atmosphere
and the cryosphere that could lead to the formation of
sedimentation waves at the surface of ice sheets. Here we
explore the role of sublimation and condensation of water
vapor in the development of these sedimentation waves.  
We use complementary data set acquired by Mars orbiters, to
show that the surface of the Martian North Polar Cap displays
two superimposed sets of sedimentation waves with differing
wavelengths that grow and migrate downwind or upwind in
response to the development of periodic accumulation
/ablation patterns controlled by katabatic winds. These
sedimentation waves have similarities with Antarctic snow
megadunes.  
In addition, we designed a numerical model to explore the
coupled interaction between the sublimation/condensation of
water vapor and a steady unidirectional atmospheric flow on a
wavy icy surface. The maximum of water vapor flux
coincides with the maximum shear stress, whose location
relative to the crest is dependent of the wavelength and fluid
characteristics. For a maximum of flux located upwind, mass
transfer rates are smaller on the downwind sides. These
results are the same for sublimation (ablation) and
condensation (accumulation). During a given simulation, the
ice waves do not experience simultaneous accumulation and
ablation as it would be the case, for instance, for aeolian sand
dunes. These results mean that if the accumulation rate is
greater than the ablation rate the waves will migrate upwind. 
Our observations and simulations are in accordance with the
hypothesis that the Martian sedimentation waves could
migrate downwind or upwind due to an asymmetric
accumulation rate between their upwind sides and their
downwind sides over a Martian year.  
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